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CONCLUSION GÉNÉRALE ET PERSPECTIVES: 
INTRODUCTION  GENERALE 
A- LES MARGES  CONTINENTALES  TABLES:  RAPPELS  ET 
DÉFINITIONS. 
Une  marge  continentale  constitue  la  bordure  d'un  continent,  dont 
elle assure la transition avec un domaine océanique adjacent. Elle peut à ce 
titre être considérke comme une zone  intermkdiaire entre deux domaines crustaux d'âges, 
de natures, et d'épaisseurs diffkrents, et par conséquent de  comportements thermique, 
rhéologique et mkcanique  diffkrents.  Lorsqu'elles  ne  présentent aucune activité  tectonique 
ou volcanique actuelle, les marges continentales  sont  dites stables ou passives (Scrutton, 
1982a, Boillot, 1983). 
Les marges passives résultent d'une histoire ancienne like à l'ouverture du 
domaine océanique adjacent. Leur formation s'initie lors de la rupture d'une lithosphkre 
continentale soumise à des contraintes divergentes. Selon que la rupture se fait 
perpendiculairement ou parallklement il la direction des contraintes, les marges  sont 
appelées respectivement marges en extension (1 sur la figure 1-1) et marges 
transformantes (2 sur la  figure 1-1) (Scrutton,  1982a). Ces dernikres accomodent le 
déplacement entre deux  zones en extension  (figure  1-1). 
fieure 1-1: 
Schéma  représentant I'initiation de l'ouverture océanique: cas idéal  présentant  une rupture continentale 
(1) perpendiculaire au champ de déplacement global (création d'une marge continentale en extension) et (2) 
parallèle au champ de déplacement global (création d'une marge continentale transformante). IJ correspond au 
décalage  initial entre les deux zones en extension. 
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1.1- CaractCristiques des marges en extension: 
Les marges en extension, encore appelées marges divergentes ou marges 
d'arrachement, se caractérisent par une morphologie en pente douce (3'05' à 3'34' selon 
le degré de maturite de la marge; Boillot 1983), s'6tendan.t sur une largeur de 200 à 
300 km. En profondeur,  les modkles déduits des données de sismique réfraction et  de 
gravirn6trie montrent que 1'Cpaisseur de la croûte continentale passe sur  la  largeur de la 
marge de 30-35 km à 7-8 km (figure 1-2a). 
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Structures crustales compar6es (a) d'une marge divergente et (b) d'une marge transformante, toutes 
deux situ6es au large de Terre-Neuve. Les vitesses sont donnees en h / s .  Comparativement B la marge 
divergente, la marge transformante se  caracttrise par une marge  étroite, un  amincissement et une extension de la 
cronte  limit& (d'aprhs Worth et Keen, 1979). 
1.2- Formation des marges en extension: 
Soumises à des contraintes divergentes, lithosphère et croûte continentales 
s'amincissent progressivement de façon perpendiculaire à l'ktirement, selon des 
mécanismes encore discutCs (McKenzie, 1978; Le Pichon  et Sibuet, 1981; Wernicke et 
Burchfield,  1982;  Beslier,  1990;  Boillot et al,  1989;  Buck et al,  1983).  Cet 
amincissement  s'accompagne  d'une remont& asthknosphérique à l'axe de l'extension 
compensée par  une subsidence de l'ensemble de la marge, ainsi  que d'une sedimentation 
importante  (McKenzie, 1978; Le Pichon et Sibuet, 1981). À partir  d'un certain  stade 
d'amincissement, il y a rupture de la  croûte  continentale et accrétion  ockanique  par fusion 
asthénosphkrique. 
1.3- Conclusion: 
La marge peut être définie comme la bordure amincie du continent; elle coïncide 
avec la zone assurant la transition thermique et mécanique entre les lithosphkres 
continentale et océanique. 
-2- Les marges transformantes: 
2.1- Caractéristiques des marges transformantes: 
1. 
Les marges transformantes, dont il  est question dans ce memoire, se distinguent 
des marges en extension par une pente continentale étroite (quelques dizaines de 
kilomktres) et abrupte (3' à 9"; Le Pichon et Rayes, 1971; Scrutton, 1976). En 
profondeur, elles prksentent  un  amincissement  crustal  localisé ur une  distance  n'excédant 
pas quelques dizaines de kilom&tres  (Scrutton,  1982b)  (figure  1-2b). 
2.2- Formation des marees transformantes: 
La formation d'une marge transformante  s'effectue en quatre phases majeures 
distinguées par la nature  du contact à travers  la  zone  transformante et représentées sur la 
figure 1-3: 
(1)  Un  point  M  de  la  bordure d la  plaque A est successivement  en  contact  avec un 
domaine continental (figure 1-3a), (2) un  domaine continental aminci (figure 1-3b), puis 
(3)  un domaine océanique (figure  1-3c).  Durant ces trois  premikres  phases le contact est 
transformant. La marge est alors active, siège d'importants échanges thermiques, 
ainsi que de possibles  échanges  de  matikre à travers la frontihre de plaques. 
(4) Après le passage de  la dorsale océanique, le mouvement coulissant cesse à 
travers le contact (figure 1-3d). Cette dernike phase correspond au stade 'marge 
passive' proprement dit. La marge subside  au fur et à mesure de  de son refroidissement. 
Les échanges  thermiques et/ou de matihre  accompagnant ce stade restent tr&s mal  connus. 
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Qjpure 1-3. 
Schema théorique de I'évolution en quatre stades principaux d'une marge offrant des segments 
divergents et des zones transformantes. La formation de la marge transformante se caractérise  au large d'un point 
M (a) par un contact décrochant intra-continental de longueur IJ; (b) par un contact décrochant continent- 
continent aminci; (c) par un contact décrochant continent-oc6an; et enfin @) par un contact passif continent- 
oc6an. (modifi6 d'apr8s Blarez, 1986). 
2.3- Conclusion: 
Le mouvement coulissant, qui affecte la croûte sur toute son épaisseur, est localisé 
le long d'une zone tectonisée dtroite (quelques dizaines de kilomètres à quelques 
kilomètres),  comparativement  aux  marges  divergentes (200 à 300 km). 
A la différence  des marges en extension, la faible  largeur de la zone dkformée 
caractérisant les marges transformantes ne permet  probablement pas  d'adapter la totalité 
des diff6rences thermique et mécanique existant de part et d'autre de la marge. 
Notamment, une partie des  échanges thermiques entre  les deux domaines s'dtendra au 
delà de la zone affectée par la déformation  (Todd et Keen, 1989). Le terme "marge" n'a 
donc plus entièrement la même signification que pour les marges en extension: la zone 
tectonisée  ne  coïncide  plus  avec la zone  d'échanges  thermiques et mécaniques. 
Par ailleurs, la nature des processus  actifs  (échanges thermiques et/ou  de matière, 
réajustements  isostatiques), la localisation  et la largeur de la zone tectonisée  varient au fur 
et à mesure de l'évolution de la marge,  rendant complexe la compréhension de la marge 
stable actuellement observée. De plus, la durée des processus  (plusieurs dizaines de 
millions d'années), corrélée avec l'importance du décalage entre les zones en extension, 
contrôle  l'ampleur des échanges  thermiques à travers la marge. 
La complexité des processus accompagnant la  formation de ce type de marges, 
ainsi que le  faible  nombre d'exemples actuels représentatifs des différentes phases de 
formation, expliquent que ces marges  restent encore actuellement beaucoup moins  bien 
connues  que  les  marges en extension. 
En résumé, si les marges transformantes de type Côte d'Ivoire-Ghana 
présentent  actuellement  toutes  les  caractéristiques  des marges passives (subsidence, 
activité tectonique inexistante), il faut garder à l'esprit qu'elles ont été au  cours de leur 
histoire le siège de processus complexes à la fois thermiques et mécaniques, et qu'a ce 
titre elle doivent  être  considérées  comme  les témoins  de  marges  'actives'. 
Cette histoire complexe implique d'importants échanges à travers la marge, 
entre domaines  océanique et continental. Pour tenter de comprendre les processus de 
formation  des  marges transformantes, il  est  donc  important de s'intéresser à la transition 
continent/océan et pas uniquement à la marge continentale proprement dite, qui ne 
contient qu'une partie de l'information. L'étude du domaine océanique, souvent 
négligée dans les études précédement réalisées sur  les marges transformantes, est  par 
conséquent nécéssaire. 
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B- CHOIX DU  CHANTIER C ô T E   D ' I V O I R E - G H A N A , E T  DES 
OUTILS D'INVESTIGATION. 
L'étude détaillke de la structure  des marges transformantes matures, à I'échelle 
crustale, est un premier pas vers la  compréhension des comportements  mkcanique, 
thermique, et rhéologique liés à la mise en place des marges continentales. En effet,  les 
épaisseurs  crustales, ainsi que les densités et les vitesses de propagation des ondes sont 
des indicateurs précieux  des  phénomènes  profonds  ayant affecté la marge au cours de son 
évolution. 
I1 fallait, pour aller plus loin dans la comprkhension des marges transformantes, 
partir d'un exemple typique. 
(1) La marge de Côte d'Ivoire-Ghana (figure 1-4) en présentait toutes les 
caractéristiques (Mascle, 1976; Mascle et Blarez, 1987): Plateau continental ktroit, pente 
continentale  forte (3" à 9"; Arens et al, 1971), structures tectoniques caractkristiques de 
zones en décrochement (Blarez, 1986;  Mascle et Blarez, 1987; Basile, 1990; Basile et al, 
1992; Basile et al, 1993; Mascle et al,  1993). 
(2) Située dans le prolongement de la zone de fracture de la Romanche, la marge 
de Côte d'Ivoire-Ghana est issue d'un décrochement de plusieurs centaines de 
kilomètres de long (Fail et  al, 1970; Arens et al, 1971) ayant  fonctionné  pendant 
plusieurs dizaines de millions d'annCes (Fail et al, 1970; Mascle, 1976; Basile, 
1990). Les  processus  magmatiques et thermiques  profonds  accompagnant 
I'évolution  d'un  méga-décrochement  ainsi  que  l urs  manifestations 
visibles ont donc pu largement s'exprimer. 
(3) La structure  superficielle de cette marge est de plus tri% bien connue de 
par les nombreuses e'tudes bathymétrique et sismiques monotraces qui y ont été menées 
durant  les deux dernières décennies (Delteil et  al, 1974; Mascle 1976;  Blarez,  1986; 
Mascle et Blarez, 1987; Basile, 1990; Basile et al, 1992; Basile et al, 1993). En effet, la 
situation  particulière de cette marge  en bordure de segment divergent (Bassin Profond 
Ivoirien)  (figure  1-4), a permis de préciser la chronologie et  le  style de la déformation, 
tous deux enregistrés dans la puissante séquence sédimentaire du bassin (Mascle  et 
Blarez,  1987;  Basile, 1990; Basile et al, 1993). Ces données géophysiques, calées  sur 
des données de carottages et de dragages ont  permis d'ktablir une chronologie relative 
de la déformation liée au coulissement sur la marge (Mascle et Blarez, 1987; 
Basile, 1990; Basile et al, 1992;  Basile et al, 1993). 
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(4) Enfin, la marge n'a $16 soumise h aucune remobilisation tectonique depuis sa 
formation. Sa structure est donc  reprksentative de son  kvolution. 
8 marge ~ ~ a n ~ ~ o s ~ ~ ~ ~ e  de 8Se d'Ivoire- 
parfaitement à P'6tude de sa structure profonde. Pour  cela,  deux  outils 
concernant deux $chelles complêmentaires  ont é t i  utilisés. D'une  part la sismique 
s6flexion multitrace devait permettre de prkciser les rksultats issus des  prkêdentes 
Ctudes de sismique monotrace, notamment pour la partie sedimentaire  profonde de  la 
marge, ce gr& à des sources puissantes et l'utilisation d'un systkme d'acquisistion 96 
traces. D'autre part la sismique rCfraction B O s (Ocean Bottom Seismographs), 
devait permettre de dCterminer  prkciskment la stucture crustale profonde sous la marge, 
grâce à la contrainte  apport&  dans les parties  superficielles  par la sismique  multitrace. 
Une  fois prêcide la structure vitesse/profondeur sous la marge, un modkle 
gravim6trique devait permettre de localiser prêcisément la transition continent-ockan et 
de prolonger les rksultats  hors de  la zone  d'êtude. 
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Ce memoire  s'articulera  de la manikre  suivante: 
(1) Dans une premikre partie, je présenterai une synthkse des travaux  r6alisCs sur 
les marges transformantes. 
Un premier chapitre  sera consacre 2 la structure crustale de ces  marges, et 
permettra  d'en  degager les principales  caractkristiques. 
Dans un second  chapitre, j'aborderai les  problèmes  thermo-mécaniques lies 
B l'évolution des marges transformantes  en  présentant les differents  modkles de formation 
proposes  dans la littkrature. 
Ce bilan vise à poser les problèmes  spécifiques aux marges  transformantes. 
(2) Une  deuxi6me Dartie sera consacrée à la structure crustale de la marge 
transformante de Côte d'Ivoire-Ghana et du domaine océanique adjacent, 
deduite de l'utilisation conjointe de la sismique réflexion muititrace et de la 
sismique réfraction. Aprks  un court chapitre  prksentant l'etat actuel des connaissances 
de cette marge, j'aborderai en deux chapitres a) la structure crustale du domaine 
oceanique, puis b)  du domaine  continental, au voisinage de la  marge  transformante. 
La modélisation d'un profil gravimétrique, oriente perpendiculairement à 
la marge transformante et contraint par les mod2les déduits des données de  sismique 
refraction,  permettra de préciser  les  caractéristiques de la transition  continent-ocean. 
(3) Enfin, une Jroisi6me partie permettra de discuter les processus  thermo- 
mécaniques  accompagnant  la  formation  de  la  marge  de  Côte  d'Ivoire- 
Ghana, et plus généralement des marges transformantes, par confrontation de  la 
structure crustale de la  marge  et des modkles de formation présentés dans la premikre 
partie  du  manuscrit. 
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première  partie: 
STRUCTURE  CRUSTALE ET MODELES DE FORMATION 
DES MARGES TRANSFORMANTES 
CHAPITRE I 
STRUCTURE CRUSTALE DES MARGES TRANSFORMANTES 
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STRUCTURE CRUSTALE 
DES MARGES TRANSFORMANTES 
INTRODUCTION. 
La figure 1-5 présente la localisation à l'échelle du  globe des principales marges 
transformantes reconnues. Les  études menées sur la structure crustale de  ce type de 
marges sont peu nombreuses et souvent anciennes puisque nombre d'entre elles datent 
des années 60-70 (compilation: Scrutton, 1982b). Seules, les marges de  Terre-Neuve 
(Canada) et  d'Exmouth (Ouest Australie) (figure 1-5) ont  fait l'objet d'études récentes 
plus poussées (Todd et al, 1988; Lorenzo et al, 1991).  Selon la méthode d'investigation 
choisie - sismique réfraction ou gravimétrie-, ces études conduisent des modbles 
plus ou moins simples, limites par la précision de la méthode employée et par la 
distribution des données. I1 reste que l'on peut dégager (1) de grands traits 
structuraux communs à toutes les marges transformantes, ainsi que (2) un 
certain  ombre  de  caractères plus spécifiques à certaines  marges  et 
probablement liés à un contexte local. 
..Y 
.a 
. .  ' 
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*re 1-5: 
(CG): Charlie Gibbs, (T.N): Terre-Neuve, (Ba): Bahamas, (G): Golfe  de  Guinée, (F): Falkland, (A): Agulhas, (M): 
Localisation des principales marges transformantes actives ou passives à I'dchelle du globe. (J.M): Jean Mayenne, 
Nouvelle Zélande,  @.A): San Andréas, (Q.C): Queen  Charlotte, (Br): Brésil.  (d'après une compilation de Blarez, 1986). 
Mozambique, (G.A): Golfe d'Aqaba, (C.R): Cap Range, 0y.P): Wallaby  Perth, (T): Tasmanie, (N.G): Nouvelle Guinée, (N.Z): 
STRUCTURE CRUSTALE DES bfARGES TRANSFORMANTES I l  
Les modèles crustaux de marges transformantes indiquent que l'on passe 
latéralement trks rapidement  (sur quelques dizaines de kilomètres)  d'une croûte de nature 
continentale à une croûte de nature ocCanique (Roots et  al, 1979; Scrutton, 1982b; 
Jackson  et a l 9  1990; Pontoise et al, 1990) (figure  1-6;  tableau 1). 
a) Dans  la majorité des cas, la transition est modClisCe comme un simple 
interface (Terre Neuve: Todd  et al, 1988; Agulhas: Scrutton, 1976; Guinée Sud  et Côte 
d'Ivoire-Ghana: Bonvalot, 1990; Pontoise et al, 1990) (figure 1-6). I1 est possible que 
cette limite soit un artéfact de  la modélisation liée à la faible définition des outils  utilisés 
(gravimétrie) ou au trop grand Cloignement entre deux profils consécutifs lorsque ces 
profils sont orientés parallèlement à la marge (sismique réfraction). Cependant, cette 
caractéristique appardt kgalement pour des modèles plus récents déduits de sismique 
réfraction  multiOBSs  (Ocean Bottom Seismometers)  offrant  une bonne définition  (Todd 
et al, 1988;  Keen et al, 1990). 
Les vitesses crustales modélisees au sein de chacun des deux  domaines restent 
généralement  constantes à l'approche de  la transition continenllocéan (figure 1-Q9 dors 
que I'épaisseur  crustale  diminue sous la bordure  continentale  (tableau 1). 
b) A la  limite  entre  croûtes  continentale et océanique,  certains  modèles  comportent 
une zone intermddiaire large de quelques kilomètres, dont la nature continentale, 
océanique  ou  intermédiaire  n'est p a  clairement établie (&: Goslin et Sibuet, 1975; 
de Bxents: Jackson et al, 1990; Queen  Charlotte: Horn et al, 1984). 
e La présence d'un domaine  transitionnel  est  souvent liée i un manque de données 
sur la  zone conCernCe, soit que cette zone  soit  situCe entre deux profils consécutifs, soit 
que le modèle  soit  mal  défini  du fait de la complexité  des  structures  sous-jacentes ( Mer  de 
Barents:  Jackson et al, 1990; marge de Senia:  Jackson  et al, 1990). 
* Deux  exceptions  peuvent toutefois être relevées. Ce sont les  marges  d'Exmouth 
(Ouest  Australie)  (Lorenzo  et al, 1991) et de  Queen  Charlotte  (Ouest Canada) (Horn  et al, 
1984): 
- Dans le premier cas, les auteurs modélisent un 'coin' de densité anormale 
localisé entre croûte et manteau sous  la transition continentlodan (figure 1-6). Nous 
verrons cependant plus loin que  la marge d'Exmouth se situe dans le contexte particulier 
des marges volcaniques. 
- Dans le second cas, les vitesses crustales présentent un gradient anormalement 
élévé sous un plateau  de  profondeur  intermédiaire entre domaines  océanique et continental 
(figure 1-6). Lh encore le contexte géodynamique s'av8re complexe,  avec un relai de 
plusieurs marges transformantes  fonctionnant  successivement. De plus, le profil  modélisé 
ne  compte  que deux OBSs sur une zone de géométrie complexe, et doit donc être 
interpré&  avec  précaution  (figure  1-6). 
I1 semble difficile de généraliser la présence de structures crustales anormales à 
proximité des marges transformantes h partir de  ces deux exemples caractérisés par des 
contextes  géodynamiques  particuliers. 
En résumé, les modèles montrent une absence quasi systématique de 
tout  domaine  transitionnel  identifiable  ntre  domaine  continental  et 
océanique. De même,  les  vitesses  de  propagation  des  ondes  au  sein  de 
chacun  des  deux  domaines  n'évoluent  pas à l'approche  de  la  transition 
continent-océan. I1 semble  donc qu'il n'y ait aucune transformation crustale  majeure 
au voisinage des marges transformantes, perceptible à l'échelle des  outils employés. Il 
faut  cependant garder à l'esprit que  les transformations pétrologiques, notamment des 
domaines crustaux profonds, ne s'accompagnent  généralement pas de grandes variations 
de vitesses ou de densités; elles  sont donc difficilement identifiables par les  moyens 
géophysiques. 
2- Un amincissement rapide de la croûte continentale. 
La croûte  continentale  s'amincit à la  verticale  de la pente 
continentale toujours très abrupte (figure 1-6;  tableau l), sur  des distances variant 
de 25 km  (Cap  Palmas) à 130 km  (Terre  Neuve). Ces valeurs sont déduites de  la distance 
séparant  deux  profils  consécutifs.  Elles  doivent  par  consequent être regardées comme des 
distances  maximales. 
Ces distances sont beaucoup plus faibles que celles observées sous les marges en 
extension (200-300km). Par ailleurs, le contexte dynamique spécifique aux marges 
transformantes implique que l'on ne puisse évoquer des processus comparables 
pour expliquer l'amincissement crustal que sous les marges en extension: 
dans le cas des marges  en  extension,  l'amincissement  compense  un étirement de la  croûte; 
par contre, la  mise en place des marges transformantes se fait  sans  étirement crustal. 
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Fipure 1-6: Compilation  de  la  structure  crustale  des  marges  transformantes  étudiées sur le globes. Sud Terre-Neuve (Todd et  al, 
1988); Agulhas (Scrutton, 1976);  Côte d'Ivoire-Ghana (Pontoise et al, 1990); Cape Palmas (Behrendt et al, 1974); Cape Range (Roots 
et al, 1979) ; Mer de Barents (Jackson et al, 19 90); Frio (Goslin et Sibuet, 1975); Exmouth (Lorenzo et al, 1991); Queen Charlotte 
(Horn et al, 1984). (modifié d'après Scrutton, 1982). 
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L'amincissement observe correspond donc B un dkpart de mati&rG, probablement lid au 
contexte thermo-mdcanique  particulier B l'dvolution des marges transformantes. Il reste à 
comprendre les mécanismes de  cet amincissement. La simple observation des modhles 
crustaux ne permet pas  non plus d'expliquer oh se trouve la matikre dispme. Plusieurs 
mécanismes  ont 6tk  proposks  afin d'expliquer les  moddit6s  de  cet  amincissement, qui 
selon les diffkrentes hypothkses pourrait correspondre 2 une erosion cnustale (voir 
premi8re partie, CH-II) . 
L'amincissement brutal de  la croûte continentale au voisinage de  la transition 
continent/ocban  implique A la fois la pr6sence  d'une  pente  morphologique  particuli&rement 
abrupte (figure 1-6) et un fort dCnivel6 du Moho, allant de 12 B 75 96 selon  les marges 
(figure 1-6). 
e part et d'autre de ces pentes, i l  existe un important contraste de 
densitk, entre eau et skdiments-socle pour la pente continentale, et entre croûte 
continentale et manteau  océanique pour le Moho. De tels contrastes impliquent de forts 
gradients horizontaux de pression, et par conskquent des contraintes horizontales non 
ndgligeables a travers  transition  continent-ockan.  On  peut donc se demander si ces pentes 
correspondent dans leur état actuel B des pentes  d'kquilibre, et, si tel n'est pas le cas, quel 
mkcanisme  permet  leur  maintien. 
ES 
1- PrCsence de rides marginales à la limite entre domaine 
continental et domaine ocGanique. 
Un  certain  nombre de marges  transformantes se caract6risent  par la prksence  d'une 
ou plusieurs  rides morphologiques situkes en position intermédiaire entre domaines 
océanique et continental (figure 1-6, tableau 1): les rides marginales. 
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Plusieurs interpr6tations ont été proposées afin d'expliquer la présence de ces 
rides, dont  l'origine et la nature  restent  souvent  énigmatiques. 
a) Pour Le Pichon et Hayes (1971), les rides maginales proviendraient d'une 
surrection crustde provoquée par fusion  et  injection de niveaux crustaux  profom& 
vers les milieux ~ ~ ~ t ~ n e n ~ ~ ~  plus supefllcie%s. Scrutton et Dingle (1976) reprennent 
cette hypothèse pour expliquer la ride associée à la  marge transformante d'Agulhas 
frique du Sud),  par ailleurs caractériske par de  fortes  anomalies  magnetiques. 
b) I1 semble que dans de nombreux cas, la construction des rides soit d'origine 
tectonique. 
(1) Les Ctudes structurales détaillées basées sur l'interprétation de données de 
sismique  réflexion indiquent que la partie  accessible de ces rides est souvent  composée de 
sCdiments  intensément  tectonisés  (Ride de Senja en mer de Barents occidentale:  Eldholm 
et Talwani, 1982; Ride de Terre-Neuve:  Grant  1979;  Ride de Côte d'Ivoire:  Blarez,  1986; 
Basile et al,  1992) (figure 1-7).  On  reconnait  au  niveau de ces  rides: 
a des  failles B faible rejet  vertical,  passant  latéralement de composantes  normales à 
des composantes inverses (Rides de GuinCe: Marinho, 1985; Ride de Senja:  Eldholm et 
Talwani, 1982; Ride de Côte d'Ivoire:  Blarez,  1986;  Basile, 1998; Basile et al, 1992). 
des plis (bide de Davie: Mougenot et al, 1986; plateau du Demerara: Gouyet, 
1986; Côte  d'Ivoire: Basile 1998,  Mascle  et al, 1993). 
Ces figures tectoniques sont  typiques de zones en décrochement  (Christie-Blick et 
Biddle, 1985). 
(2)  I1 n'est cependant pas possible de savoir, d'après les seules données de 
sismique réflexion, si  le socle (continental ou ocCanique) est également impliqué dans la 
tectonique coulissante, étant donné les faibles rejets verticaux associés aux failles 
décrochantes et l'intense dCformation de ces zones. Par contre, lorsque ces rides 
transformantes se  situent  en bordure d'une marge  en extension (Guinée, Mozambique, 
Mer de Barents, CGte d'Ivoire), les structures tectoniques normales et ddcrochmtes 
coexistent. Les failles normales, B grand  rejet  vertical, indiquent que le socle continental 
est affecté  par la déformation  (blocs  basculés).  Sur  certaines  marges,  les  rides  marginales 
pourraient correspondre à des fragments de croûte continentale entrainées dans le 
dkcrochement  (Scrutton  et  Dingle,  1976). 
e) Pour Bonvalot (199Q), les rides marginales pourraient dans certains cas 
correspondre à une  flexure  de  la  lithosphère continentale traduisant une différence de 
comportement  mécanique  entre les deux lithosphères  mises en contact par le 
coulissement. Elles seraient I'équivalent  des  rides associées aux  zones  de fracture intra- 
océaniques (Sandwell, 1984). 
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d) Enfin, les rides marginales semblent être parfois de nature  océanique (Golfe 
de Californie: Lonsdale, 1985; Guinée: Jones et Mgbatogu, 1982). Dans le Golfe de 
Californie, la marge  transformante de Guyamas est actuellement  active, et la ride située en 
domaine océanique localise l'essentiel  du  mouvement  décrochant  (Lonsdale,  1985). 
En conclusion, il ressort des différentes études conduites sur les marges 
transformantes que  la  nature et l'origine  des  rides marginales est  liée  au contexte 
géodynamique propre à chaque marge, et qu'elles ne peuvent par conséquent être 
interprétées de  la même manière pour toutes les marges transformantes. Elles semblent 
cependant toujours correspondre à la cicatrice  d'une  zone  décrochante  active  lors  de  la 
mise en place de  la marge. 
2- Présence de magmatisme. 
Certaines marges transformantes sont caractérisées par un magmatisme plus ou 
moins  développé: 
a)  Présence  de  volcanisme: 
Sur la marge Sud Guinéenne, l'activité  magmatique se manifeste par la présence 
de coulées volcaniques interstratifiées dans les  sédiments (Marinho, 1985; Ciais, 1988) et 
par celle d'édifices volcaniques (Bonvalot, 1990). Ce volcanisme pourrait résulter d'une 
composante extensive importante lors d'une des  phases de mise en place de la marge. 
b) Indices de sous-placage (underplating): 
Sous la marge transformante d'Exmouth (Ouest Australie), les modèles de 
réfraction indiquent  des  vitesses  des  propagation  des  ondes P anormales  en base de croûte 
(Lorenzo et al, 1991). Ces vitesses ont été interprétées  par  les  auteurs  comme l témoin de 
corps magmatiques  pouvant correspondre à un sous-placage  crustal lié au fonctionnement 
de la transformante. Mais par ailleurs, cette marge est située en bordure d'une marge en 
extension où ont également été décrits un  volcanisme intense et du sous-placage en base 
de croûte (Mutter et al, 1989). Cette marge correspond donc plus vraissemblablement à 
une marge 'volcanique' équivalent transformant des  marges en extension 'volcaniques' 
décrites dans la littérature (Roberts et al, 1984;  Mutter et al, 1988; White et McKenzie, 
1989; Morgan et al,  1989). Sous-placage et volcanisme seraient dans ce cas liés à un 
contexte géodynamique  local et non  au contexte  coulissant  proprement-dit. 
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n  conclusion, le magmatisme ne semble donc pas Ctre une caractCrktique 
propre aux marges  transformantes, meme si elles n'en sont pas toujours e 
Ce résultat est coherent avec l'absence d'anomalie magnetique importante (hormis le cas 
gulhas) sur la bordure  continentale de  ce type de marges  (Serutton, 1982b). 
La simple observation de modèles crustaux souvent rudimentaires permet de 
souligner un  certain  nombre de problèmes liés la structure des marges  transformantes  et 
aux mecanismes de formation de ces marges, même si de nombreuses inconnues 
subsistent quant à leur structure precise. La geométrie du contact et la largeur de la zone 
de transition  entre  domaines  continental et océanique  restent par exemple très mal définis, 
du fait de  la prkcision des outils  employés. Les caractéristiques de la transition continent- 
ockan seraient pourtant  un  renseignement  prkcieux  quant aux Cchanges (thermiques  et/ou 
de matière)  ayant  existé entre les  domaines océanique et continental  pendant  la  formation 
et l'évolution  d'une  marge  transformante. 
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CHAPITRE II 
MODÈLES DE FORMATION DES MARGES  TRANSFORMANTES 
- CHAPITRE II - 
MODÈLES DE FORMATION 
DES MARGES TRANSFORMANTES 
(1) L'évolution  d'un  point M situé  sur  la  bordure  transformante 
d'une plaque A se  fait  en quatre phases majeures, distinguées par la nature du 
contact existant 2 travers la marge (figure 1-7). Le point M est  successivement  mis en 
contact transformant  avec une croûte continentale de même 6paisseur'(figure 1-7a),  puis 
par  une croûte continentale amincie, correspondant à la marge en extension bordant la 
plaque B (figure 1-7b), puis par une croûte océanique (figure 1-7b-x).  Le mouvement 
transformant s'arrête avec le passage de la ride d'accrétion devant le point M (figure 1- 
7d). La marge est alors passive, et seuls des mouvements verticaux subsistent entre les 
plaques A et B pendant un certain  temps. 
(2) 
Nature du  contact 
pour V=4 c d a n  pour V=l cmlan (IJ=SOOkm) 
Duré  du  contact Dur6 du contact 
Contact transformant 
Continent-Continent 
Contact transformant 
(a) -> b)) 
O - 3.125 Ma O -  12 Ma 
Continent-Océan 3.125 - 6.25  Ma 12 - 25 Ma 
(1)) -> c)) 
Contact passif 
(> c)) 
Continent-Océan > 6.25  Ma > 25 Ma 
Figure 1-7 
(1) Evolution  en  quatre  stades  du  contact AIB au  voisinage 
d'un point  M  situé  sur  la  bordure d'une plaque A supposée  fixe, 
dans  le  cas  de  la  formation d'une marge  transformante. 
Pour un demi-taux  d'expansion v, la  vitesse  de  déplacement 
de la  plaque B est  de 2v. 
IJ reprBsente l'offset entre  les  deux  zones  d'expansion  situées 
sur les plaques A et B. (modifié d'aprh Todd  et Keen, 1989) 
(2) La durée de chacune  des  phases  est  calculée  ci-dessus  pour 
un taux d'accrétion  lent (v=l cndan) et  moyen (v=4 c d a n )  et 
pour un offset IJ=500 k m .  
Ces  paramètres  correspondent  aux  conditions de modélisation 
choisies par Todd  et  Keen (1989) (voir texte). 
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iff6remtes phases depend (i) de  la  et (ii) de 
la vitesse relative des plaques A et B. Cette  vitesse correspond à la vitesse  d'expansion du 
syst&me. Pour une vitesse d'ouverture v, la vitesse relative des deux plaques le  long du 
contact transfomant est de %v. La vitesses  relative des deux  plaques est par contre nulle le 
long des prolongements du segment transformant IJ: les plaques A et B sont alors 
solidaires (figure 1-7). 
(2) Les processus tectoniques, thermiques et mecaniques accompagnant la 
déformation de  la marge au cours des quatre stades sont différement appréciables selon 
que l'on s'intéresse aux domaines suDerficiels ou profonds: 
a) L'évolution de la déformation dans les domaines fragiles superficiels 
est inscrite dans la couverture sédimentaire pour  les différents stades d'évolution. Une 
Ctude détaillCe de la géométrie et de l'iige des horizons sedimentaires, basée sur 
l'utilisation conjointe de la sismique réflexion et d'échantillons prelevés sur le terrain, 
permet de reconstituer la configuration de la marge aux différentes époques de formation 
de  la marge. 
b) Le seul têmoin de l'évolution de la déformation en domaine ductile 
profond est la structure en vitesse et  en densité de  la marge B son stade actuel passif. Or 
la structure actuelle (figure 1-4) ne rend que partiellement compte de l'histoire de la 
marge. En effet, le domaine profond accomode le déplacement par des transformations 
pétrologiques et  des deformations ductiles. Durant la formation de  la marge, la  structure 
crustale profonde est en perpétuelle kvolution, le produit de chaque phase étant 
partiellement  remobilise  et transform6 par la phase suivante. 
(3) Aussi la compréhension  des  processus accompagnant la structuration profonde 
des marges transformantes passe-t-elle obligatoirement par la modClisation numkrique. 
Malheureusement, les modsles (Reid,  1989; Todd et Keen, 1989) existant sur les marges 
transformantes restent à l'heure actuelle  peu  nombreux. Ils permettent cependant de poser 
clairement  les  problèmes  li6s à la formation  des  marges  transformantes. 
I1 ressort  notamment de ces  modèles que la structuration  d'une  marge 
transformante est gouvernée essentiellement par  les  échanges thermiques de mande 
ampleur existant entre les lithosphères continentale et océanique mises  en contact par la 
zone transformante (Todd et Keen,  1989). On doit par ailleurs tenir  compte de l'évolution 
d'un certain nombre d'autres paramètres tels que la profondeur, la pression,  l'état de 
contraintes ou encore la nature des  roches constituant la lithosphère. L'ensemble de ces 
paramètres constitue l'environnement physique d'évoiution de la marge, dont les 
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caractéristiques dépendent strictement du stade d'évolution dans lequel se trouve la 
marge. 
Cet environnement conditionne le comportement thermo-mécanique et donc 
indirectement la structure de la lithosphère sous la marge, à tout moment de  son 
évolution, et ce jusqu'au stade de marge  passive stable actuellement  observé. 
(4) Dans la première partie de ce chapitre, je présenterai les paramètres 
définissant l'environnement  physique d'évolution de la marge pour chacun des quatre 
stades de  sa formation. 
Je synthétiserai ensuite les différents types de réponses  thermo-mécaniques de 
la lithosphère soumise à la fluctuation de ces paramètres au cours des quatre stades 
d'évolution de la marge. Cette synthèse sera réalisée à partir de résultats de modélisation 
numérique existant dans la littérature. 
Enfin,  en conclusion, nous verrons quels sont les principaux apports de la 
modélisation numérique quant à la compréhension de  la structuration profonde des 
marges transformantes, et comment les hypothèses qui en découlent doivent être 
confiontées à la structure observée  des  marges  pour être ou non  validées. 
B- EVOLUTION  DE L'ENVIRONNEMENT PHYSIQUE  DE LA 
LITHOSPHÈRE  LIÉE  A LA FORMATION  D'UNE M A R   G E  
TRANSFORMANTE. 
Une lithosphère stable est définie par un certain nombre de propriétés 
physiques qui dépendent de sa nature continentale ou océanique et de la profondeur. Si 
l'environnement pression-température change, la lithosphère peut se déformer selon des 
lois dépendant de  ses propriétés  propres. 
Dans le cas de  la formation  d'une marge transformante, l'environnement  pression- 
température dans lequel évolue la lithosphère  dépend  très  étroitement de la configuration 
de la marge, c'est à dire de son stade d'évolution (figure 1-7). 
23 
8 base de la litho eut 6tre dCfinie comme une limite de 
comportement de roches du  manteau: le comportement de  la lithosphkre est rigide à 
1'Cchelle des  temps  géologiques alors que l'asthénosphère  sous-jacente est caract6risCe par 
une  viscositC  suffisamment faible pour permettre le fluage des  matCriaux et  la convection 
(Beaumont, 1979; Deplus, 1987). Ce changement de comportement correspond 
approximativement à l'isotherme 1300"C, température proche du point de fusion des 
roches du  manteau  (Deplus,  1987). 
1.1- Ea 1ithosDhkre continentale. 
La lithosphkre continentale, dont l'épaisseur est comprise entre 120 et 226 km 
sous les domaines stables (Turcotte, 1979), est constituée (1) de la croûte (35 kilomètres 
supérieurs) et (2) du  manteau  lithosphCrique. Croûte et  manteau sont séparés par une 
limite pCtrologique, le oh0 (figure l-ga), qui correspond également à un important 
changement de comportement  des  roches  au  sein de la lithosphkre  (figure  1-8b): 
a) Litholo!je et ComDoreement rhhlspigue: 
(1) Au sein de  la croûte continentale, le Comportement rhéologique des roches 
est gouverné en  premikre  approximation  par le comportement  du Quartz et du Feldspath. 
Les profils de résistance  au  cisaillement  montrent que la  déformation  est dors fragile  dans 
les 2035 km superficiels de la croûte, puis ductile (figure 1-8b) (Carter, 1976; Byerlee, 
1978; Kirby, 1983,  1985;  Ranalli  et  Murphy,  1987).  La  viscosité  est  alors 
essentiellement reliée h la température (Kirby, 1983, 1985; Kuzsnir et park, 1986). La 
profondeur de la limite fragile/ductile est contrôlee par la  valeur  d'un grand nombre  de 
paramktres  tels que la lithologie, la temperature, la teneur en eau (Carter et Tsenn, 1987) 
et la vitesse de déformation (Carter et Tsenn, 1987; Keen,  1987a,b). 
(2) Le manteau se déforme quant à lui comme l'olivine, plus résistante que les 
roches de  la croûte inf6rieure (Nicolas et Poirier, 1977; Kirby, 1983, 1985; Weidner, 
1985; Davy et Cobbold,  1989) (figure 1-8b). 
(3) Dans  l'exemple  d'un  craton  stable, la lithosphère peut être considérée comme 
un système quadricouches (croûte supérieure et manteau supérieurs fragiles, croûte 
inférieure  et  manteau  inférieur  ductiles)  (figure 1-8b(2)). 
Les études les  plus  récentes (Burov et  al, in prep.),  ainsi  que  la  comparaison avec 
des cas  de  terrain  (Ranalli et Murphy,  1987),  montrent que la loi du quartz ne correspond 
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fipure 1-8: Propriétés  physiques  de  la croûte  continentale: 
a )  Bloc  diagramme  schématique de la composition moyenne  de  la croate  continenhle. En fonction de 
la profondeur varient: (1) la pression (pression lithostatique), (2) la pétrologie, (3) la température (gradient 
géothermique), (4) le type de métamorphisme, et (5) le type de déformation. (d'après Carter et Tsenn, 1987) 
b) Profils théoriques de résistance au cisaillement de la lithosphère continentale en fonction de la 
profondeur, donnés pour un gradient géothermique  élevé (H) pour les diagrammes b(3) et b(5) et faible (C) pour 
les diagrammes b(2) et b(4). Sur les  diagrammes b(2) et b(3) la rhéologie du Quartz est supposée  représentative 
du comportement de la crante continentale.  Sur  les  diagrammes b(4) et b(5) la crohte  supérieure est supposée se 
déformer comme le Quartz et la cropute inférieure comme la diabase. Les diagrammes sont calculés pour des 
contraintes en compression et un  taux de déformation constant &=10-14/s. (d'après Ranalli et Murphy, 1987). 
MQD~LEY DE FORMATIQN DES MARGES  TRANSFQRMAN~-ES 
qu'à  une approximation du comportement  rhéologique de la croûte inférieure, et  que dans 
le détail, la rhkologie de Pa diabase  serait  plus  appropride (figure 1-8b(4) et (5)). 
mique de l'ordre de 16 à 25"C/km dans la croûte 
ercier, 1980a; Chapman, 1986) (figure 1-$a). Si celui-ci 
est modifié par les conditions géodynamiques, la rhCologie de la lithosphkre 
continentale  décrite  ci-dessus peut varier. Ainsi, pour un gradient gkothermique Clevé 
(= 30"C/km), la lithosph&-e se comporte comme un syst2me  bicouche ou tricouche 
[crocte supérieure fragile, croûte inférieure et manteau ductiles, le contraste de viscosit6 
entre  croûte  inférieure et manteau &ant plus ou moins  élevé), (figure 1-8b(3) et (5)) 
(Mirby,  1983, 1985; Ranalli et Murphy, 1987). A l'inverse, si le gradient géothermique 
est faible (<15°Ckm), la  croûte  peut Ctre entikrement fragile et la partie  fragile  du  manteau 
epaisse. 
c)  Etat de contrainte; 
L'état de contraintes est principalement lié à la pression lithostatique 
(P=pgz) et donc à la profondeur. Le gradient  de  pression est  de 26 Palkm environ dans 
la croûte et de 33 Pdkrn dans le manteau supérieur (Carter et Tsenn, 1987). A titre 
indicatif, la pression est de l'ordre de 900 MPa en base de croûte (figure  I-sa).. 
1.2- La lithosphhre ocCanique. 
Les propriétés physiques de la lithosphkre océanique  sont ktroitement likes B 
l'épaisseur lithosphérique, contrôlée par  son  âge: l'kpaisseur lithosphérique qui est de 
quelques kilomktres sous l'axe d'accrétion (Ige nul) augmente rapidement pour se 
stabiliser B 120 km vers 100 Ma.  L'épaisseur crustale est constante, de l'ordre de 6-8 km 
(White et al, 1992) (figure 1-9a). 
a) Litholopie et commrtement rh6ologique: 
Le profil de r6sistance au cisaillement de la lithosphhre ockanique est plus 
simple qu'en domaine continental (figure 1-9c). En  effet, la limite fragile/ductile est 
généralement située dans le manteau, et il existe un certain continuum dans le 
comportement des roches crustales et mantelliques. Pour une kpaisseur  lithosphhrique de 
70 km, la profondeur de  la  limite fragile ductile se siuerait  vers 40-50 km (Ranalli et 
Murphy, 1987) (figure 1-9c). Cette profondeur est confirmée par la localisation des 
seismes les plus profonds  (Chen et Molnar,  1983). 
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fipure 1-9: Propriétés  physiques  de la croûte océanique: 
a) Coupe schématique de la composition moyenne d'une croate océanique. Le gradient thermique est 
donné pour une  épaisseur lithosphérique moyenne e=70 km. 
b) Le  gradient géothermique moyen dans la lithosphbre océanique dépend de son épaisseur (fonction de 
son âge). I1 est compris dans la zone grisée. Le tireté correspond au gradient moyen observé pour une 
lithosphbre de 70 km d'épisseur. 
c )  Profil théorique de résistance au cisaillement de la lithosphère océanqiue en fonction de la 
profondeur, donné pour une épaisseur lithosphérique de 70 km, un  taux de déformation ~ = l O ' ' ~ / s ,  et des 
contraintes en compression. (d'après Ranalli et Murphy, 1987). 
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Une rapide comparaison des profils de résistance au cisaillement calculCs en  domaine 
continental et en domaine  océanique montre que  la résistance de  la lithosphere océanique 
est plus grande (Ranalli et urphy, 1987; Burov et al, soumis), excepte pour des 
gradients ge!otherniques continentaux  tr&s faibles (comparer les figures  8b(3) et 9c)). 
b) Gradient ~kothermique et comportement rh6sPoPigue; 
Le  gradient  gisthermique est  donné  sur la  figure 1-9b pour les Cpaisseurs 
lithosphCrQues  limites. I1 varie entre 266"km a l'axe  de la ride d'accrCtion et 2 2 " C h  
pour une lithosphi%  ockanique  stabilisée  (age > 100 Ma)  (Mercier, 1980a). 
Selon le gradient g&otherrnique, la profondeur de  la  limite fragile/duetile est plus 
ou moins importante,  mais  reste  au sein du  manteau. 
c) Gradient de Dession: 
Le gradient de pression, lié  la densité des roches, est légkrement plus Clevé 
qu'en milieu  continental  (29 M P h ) .  
La formation polyphasée d'une marge transformante se traduit par l'évolution de 
%a temp6rature et  de 1'6tat de contraintes. L'évolution de ces deux paramktres influe 
sur le comportement  thermique et rhéologique  des  roches. 
2.1- La tempCrature: 
La tempCrature influe  sur  la viscosité des roches et donc  sur le comportement 
rhCologique des roches. Elle contrale notamment %a profondeur de la limite 
fragile/ductile  dans la llithosphkre (Ranalli et Murphy,  1987). 
Les roches vont par ailleurs rCagir aux augmentations et diminutions de 
températures en se dilatant et se contractant. 
2.2- Les caractéristiques de I'ktat de contraintes: 
L'importance et l'orientation des contraintes vont determiner le style de la 
déformation, ainsi que le sens et l'importance des flux de matière ductile au 
cours de l'evolution de la marge. 
L'état de contraintes est ici défini comme la somme  des forces s'exerçant  en un 
point. I1 comporte  deux  types  de  Contraintes: 
a) Les contraintes liées au mouvement  coulissant  le lone de la frontière 
transformante: 
les  contraintes liées à un mouvement strictement coulissant sont  faibles (10 à 
20 MPa le long de  la faille  de San AndrCaS: Mount et Suppe, 1987). Mais si la géomktrie 
du contact transformant  n'est  pas  parfaitement  rectiligne,  ou si  les contraintes ne sont pas 
strictement parallèles au coulissement, une composante compressive ou distensive non 
négligeable peut se développer (figure 1-10). Ce mécanisme décrit à la fois pour les 
fractures  intra-continentales  telles que  la faille de San  Andréas  (Mount et Suppe, 1987) et 
pour les zones de fracture intra-océaniques (Wolfe et  al, 1993), est également  valable 
pour les marges  transformantes  actives. 
Un point de  la marge peut,  au cours de son  histoire,  &re soumis à une alternance 
de phases en transpression et  en transtension. I1 est impossible de restituer les états de 
contraintes  successifs  au long d'une  marge  par la seule image de son stade passif  final. 
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Fieure I-1Q: Si la  gkomdtrie de la faille 
transformante n'est pas rectiligne, on a 
alternance le long de  la  faille de  zones en 
compression et de zones en extension . Selon la 
gkornktrie de  l'accident,  les contraintes 
compressives ou distensives pourront être 
localement importantes. On pourra ainsi gknkrer 
des  reliefs (transpression) ou des bassins 
(transtension). Un  même  point pourra être 
succesivement  soumis au deux  types de 
contraintes. (d'aprbs Scrutton, 1979) 
b) Les contraintes liées 8 la pression; 
Les contraintes  liées à la pression correspondent principalement à la  pression 
lithostatique, liée à la profondeur et à la nature des roches (P=pgz). I1 faut par ailleurs 
tenir  compte  d'éventuels gradients de pression  horizontaux liés à la juxtaposition de deux 
domaines de densitks  differentes. 
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2.3- Les autres rparamGtres: 
I1 faut également prendre en compte d'autres facteurs de second ordre, tels que  le 
temps et la vites e relative de dC lacement des plaq~es;, qui  tous deux peuvent 
influer sur les param2tres  pré-cités  (Todd et Keen,  1989; Reid, 1989). 
Par ailleurs, pour des conditions pression-temp6rature données, le comportement 
themo-mécanique  des roches varie en fonction de  la teneur en eau, de  la lithologic et 
ture des roches (Carter et Tsenn, 1987). 
-3- Evolution  de  l'environnement  physique  d'une marge 
trans ante 
E'êvolution des paramktres  pression-tempkrature est rCsumée schématiquement 
sur la figure 1-11, pour chacun des  stades d'evolution d'une  marge  transfomante.  Ont 
également été reportés sur la  figure 1-les effets théoriques de l'évolution des  param8tres 
sur sur le comportement thermo-mécanique de la marge, en considérant que les 
param2tres de dkpart  dépendent  uniquement de  la profondeur. 
Le contact  transformant est dans  un  premier  temps  intracontinental  (figure 1-lla). 
A l'initiation  du  mouvement, les deux domaines  en contact sont à priori  caractéris6s par 
une  meme épaisseur crustale, un gradient géothermique 1% 2 la profondeur, un état  de 
contraintes et une localisation de la déformation symétriques par rapport B la zone . 
principale de dkplacement. 
Avec  l'augmentation  du  déplacement,  les  propriétés  physiques  évsluent: 
a) ka ternpCrature; 
Dans la partie  crustale  fragile, la friction  induite  par le mouvement relatif des deux 
blocs provoque thdoriquement une lég2re augmentation de la température (5 1 hfu) 
localisée  au  voisinage  des  failles  majeures,  limitée 2 la croûte supérieure fragile (0-15 km 
donné pour la faille de San Andréas: Turcotte et al,  1980). Toutefois,  les mesures de flux 
de  chaleur effectuées à proximité des failles ne montrent aucune anomalie thermique 
mesurable associée  aux failles proprement  dites  (Lachenbruch et Sass, 1973, 1980; Sass 
et al, 1993), infirmant l'hypothbe d'une  chaleur de friction  significative. 
La zone de coulissement est  par  ailleurs  associée à une anomalie  thermique 
positive (environ 2 hfu)  large d'une centaine de kilomètres (Lachenbruch et Sass, 1980). 
Cette augmentation  régionale de la température serait liée à un  amincissement crustal et 
lithosphérique (respectivement 30 et 50 km au voisinage de  la  faille de San Andréas, 
Ranalli et Murphy, 1987). 
On observe donc au stade intracontinental du coulissement, une augmentation 
régionale du flux thermique au voisinage de  la zone  de déplacement. Ce flux anormal 
traduit un  amincissement lithosphérique et crustal et non  un  dégagement  de chaleur par 
friction. 
b) L'état de  contraintes: 
Les contraintes sont à ce stade de deux types: d'une part les contraintes 
lithostatiques, qui augmentent avec la profondeur et qui ne sont pas directement liées au 
décrochement, et d'autre part les contraintes liées à la tectonique cisaillante. Ces 
contraintes cisaillantes  sont faibles le long des  grands accidents décrochants. Elle sont  en 
effet  de l'ordre de 10-20MPa le long de  la  faille  de San Andréas (Brunes et  al,  1969; 
Mount  et Suppe, 1987; Segal et  Harris,  1987)  et  sont  limitées à la croûte  supérieure 
fragile (0-15 km pour  Turcotte et al, 1980). L'absence de contraintes élévées implique un 
glissement aisé le long des  méga-décrochements. Nous avons toutefois déjà souligné les 
effets  que présenteraient d'éventuelles composantes compressives ou distensives sur 
l'intensité des contraintes. 
c) La vitesse  relative de déplacement  des blocs: 
Une vitesse relative  de déplacement élevée  entre  les deux plaques augmente 
théoriquement la chaleur  dégagée  par  friction  (Turcotte t al,  1980;  Todd  et  Keen,  1989). 
d) Conclusion: 
Ce  premier stade d'évolution de  la  marge est caractérisé par  une symétrie 
des valeurs  de  paramètres (essentiellement pression et température)  par  rapport à 
l'axe de la  déformation  (figure 1-lla). 
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Les gradients thermique et  de pression sont 
symetriques par rapport au contact transformant. 
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b) Contact transformant 
0 Le gradient gkothermique est pilus  61ev6 
sous le domaine  continental minci  B ( 2 2 " h )  
que sous le continent A. 
e A l'effet  du contact cisaillant s'ajoutent 
des Cchanges entre les deux  domaines: 
- Echanges  thermiques par conduction Qc 
(faibles). 
- Pression continent A -> continent aminci B 
(faible). 
Les  gradients  thermique t de pression deviennent 
ICgkrement asymetriques par rapport au contact. 
Le comportement  thermo-mkcanique des deux 
domaines sera kgalement  legkrement  asymCtrique. 
c) Contact tramformant 
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e Les propritt6s physiques des deux domaines 
sont trks differentes (densite, gradient 
gkothermique,  rksistance aux contraintes, 
Cpaisseurs cmstales, voir  texte). 
e La lithosphere ochnique en contact avec le 
point M s'mincit au  fur et 2 mesure du 
deplacement  relatif des plaques, car la distance 
2 la ride  d'accrktion diminue. 
et les Cchanges s'intensifient. 
Les gradients  thermique et  de pression  deviennent 
trks asymktriques de part et d'autre du contact, 
ainsi que le comportement therms-m6canique 
des deux  domaines. 
Les  contrastes s'accroissent 2 travers le contact 
I 
150-200). 
Le stade passif  correspond 2 une phase de 
reajustements  thermiques et isostasiques. 
Figure 1-11: Evolution du contact en un point (M) de la marge transformante 
3.2- Stade 2: Coulissement  continent-marge  divergente  (figure 1 - l l b ) .  
Le point M est ensuite  en contact avec la marge en extension  bordant la plaque B. 
Si l'offset IJ est important (plusieurs centaines de kilombtres) (figure 1-7) la marge 
divergente (250 km de large environ) est compl2tement formée lorsqu'elle se trouve en 
contact avec le point M. Elle se caractérise  par une croûte amincie, et le Moho  est plus 
superficiel que sous la plaque A (de 10-20 km). Pour une même profondeur, les 
propriétés rhéologiques et mécaniques seront différentes de part et d'autre de  la zone 
localisant le coulissement:  en  profondeur le contact  transformant met en effet en contact la 
croûte inférieure de  la plaque  A et  le manteau supérieur de  la plaque B.  En surface, le 
contact se fait entre la  croûte  supérieure de  la plaque A et  la couverture  sedimentaire de la 
plaque B. 
a) La température: 
Le gradient géothermique sous la marge en extension dépend de l'âge de celle-ci. 
Une marge jeune  est caractérisée par  un  gradient géothermique relativement élevé (25'- 
30Ckm: Kuznir et Park, 1986; Ranalli et Murphy, 1987), lit5 à la proximite de  la  ride 
d'accrétion médio-océanique sous laquelle l'asthénosphère est sub-affleurante. Avec le 
développement de l'océan adjacent à la marge, la ride d'accrétion s'dloigne et  la marge 
refroidit et subside. Le gradient  géothermique devient alors  peu différent de  celui d'une 
croûte continentale d'épaisseur  normale.  Bien que le contraste thermique existant de part 
et d'autre du contact transformant soit généralement modéré pendant ce stade, il doit 
cependant  exister un léger flux thermique orienté de la croûte  amincie  vers la croûte 
continentale d'épaisseur normale. Cet apport de chaleur vers la plaque A s'ajoute à la 
chaleur  degag&  par  friction le long  du  contact  transformant. 
b) L'état de contraintes: 
Les contraintes cisaillantes  restent symétriques sur les deux  blocs, mais les effets 
sont différents de part et d'autre de la zone décrochante. En effet; des modbles 
analogiques  reproduisant  la  configuration  croûte  continentale/croûte  continentale mincie 
(Basile, 1990; Basile et al,  1992)  montrent  qu'en  domaine  fragile, la zone tectoniquement 
active se localiserait  surtout  sur  la plaque la plus mince, plus  facile à déformer. On 
observe également cette répartition de  la déformation de part et d'autre de la faille de  San 
Andréas, là où cette dernière met en  contact  deux  blocs  crustaux  d'épaisseurs  différentes 
(Furlong, 1993). 
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Enfin, la juxtaposition crofite continentale amincie/croûte continentale d'6paisseur 
normale implique un contraste de densit6 à travers le contact  transformant  en  sommet en 
base de croûte.  Ce  contraste de densite impose un leges gradient de pression horizontal, 
qui vient s'ajouter aux contraintes cisaillantes (figure 1-1 lb). 
Ce stade d'Cvolution est donc casaetCris6 pas une 1Cgke dissymCtrie 
aram6tres thermiques et ~ ~ c ~ ~ ~ q u e ~  de part et d' 
ante. Les paramètres physiques restent cependant peu diffbrents de part et 
d'autre du décrochement, les deux blocs mis en contact &ant tous deux de nature 
continentale. 
Cette phase est de relativement courte durée,  car  limit&  par la largeur de la marge 
etiree (de l'ordre de 250 km). Elle  permet la jonction avec le  stade  suivant  mettant en 
contact les domaines  continental et océanique  de  caractfkistiques très différentes. En effet, 
l'épaisseur crustale océanique est très comparable 2 celle d'une croiîte continentale Ctirée. 
Par contre, ses comportements rhéologique, thermique et mécanique en sont très 
bloignés. 
3.3- Stade 3: le coulissement continent/oc6an (figure 1-llc) 
C'est pendant le  stade décrochant entre domaines continental  et odanique qu'ont 
lieu les plus forts contrastes entre les propriétés physiques (gradient gkothermique, 
rhkologie,. . .) des deux domaines mis en contact à travers la zone  transformante. Les 
khanges vont &re particulièrement actifs pendant cette phase. 
a) La température. 
Au fur et à mesure du déplacement relatif des deux domaines, le point M 
s'approche  de la ride d'accrétion médio-océanique (figure 1-7). En face de ce point, la 
base de  laithosphère  océanique,  correspondant  l'isotherme 12OO0C, va 
progressivement 
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remonter jusqu'8 atteindre la base de  la croûte ockanique sous la ride d'accrétion (figure 
1-llc). Le contraste thermique est alors trbs important, entre un domaine continental 
caractéris6 par un gradient thermique modéré, et le domaine océanique de gradient trks 
élevé (voir @?-.I-, figures 8a et 9a).. 
Un flux thermique important doit alors exister, grienté du domaine  océanicye 
vers le domaine  continental, la transmission de chaleur entre les deux  domaines se faisant 
par conduction. Plusieurs tentatives de quantification des échanges thermiques en 
contexte transformant ont kté réalisCes, essentiellement en  domaine intra-océanique 
(Louden et Forsyth, 1976; Shen et Forsyth,  1992). Parmi les etudes étendues au contexte 
de marges transformantes (Vetter et Meisner, 1979; Reid, 1889;  Todd et Keen, 1989), 
celle de Todd et Keen, que nous résumons  Fi-dessous, semble la plus  complbte. 
a -Augmentation  des  températures  ur la bordure  du domaine 
continental: 
ill Principes de la modélisation: 
L'augmentation de  la température  sur la bordure continentale a pu être modklisée 
(Todd et Keen, 1989). Le modble  propos6  par  Todd et Keen  prend en compte le double 
effet  de  la conduction thermique latérale entre les deux lithosphbres et de  la friction 
lik au  mouvement  transformant. Il  ne tient  cependant  pas  compte: 
(1) du  refroidissement du domaine  ockanique 8 proximité  du  continent: le domaine 
océanique est supposk être une source de chaleur inépuisable et son gradient 
géothermique  ne  dépend que  de son âge et de la  profondeur. 
(2) du  refroidissement  du continent par  circulation  hydrothermale. La tectonique 
encore active le long de la bordure  continentale  nous semble pouvoir favoriser ce type de 
refroidissement. 
Les résultats de la modélisation sont donnés pour un offset de  500 km. Ils  sont 
calculés pour  une  vitesse de déplacement  faible  (1  cm/an) et pour une  vitesse  moyenne (4 
cm/an) (figure 1-7). Selon la vitesse de dkplacement,  un  point de la marge  est soumis au 
mouvement  décrochant  continent-continent  pendant  respectivement  12.5 Ma et 3.125 Ma, 
puis au mouvement dkcrochant continent-océan pendant la même  durée  (figure 1-7). 
Selon la vitesse, la ride  d'accrétion sera donc  située face au point  considér6  25 Ma et 6.25 
Ma après  l'initiation du mouvement  (figure 1-7). 
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FRICTIONAL CRUSTAL UPLIFT  FRICTIONAL  CRUSTAL  UPLIFT 
Figure 1-12: MoelQlisation du 
comportement  thermique eltune marge 
transformaate  lors du contact  
continent-océan: 
En  fonction  de la distance & la 
transition continent-oc6an ont ét6 repr6sent6s: 
les  isothermes ("e) (diagramme  inferieur), 
L'augmentation de tempgrature ("e) (diagramme 
central) et la surrection  thermique  (m) 
(diagramme supbieur) pour: 
12.4 Effet de la chaleur de friction, 
pour un offset de 500 km et un demi-taux 
i'expansion de 1 c d a n  h 2.5 Ma (1) et h 25 Ma 
3 (voir  figure 1-7). 
12.b) m e t  de la chaleur trans& 
7ar conduction: pour un offset  de 500 km et un 
jemi-taux d'expansion de 1 c d a n  1 15 Ma (Il), 
25 Ma (2'1, 50 Ma (3'); 
pour un offset  de 500 km et  un demi- 
.aux d'expansion de 4 c d a n  1 6.25 Ma (4') 
:voir figure 1-7). 
(d'apr8s Todd et Keen, 1989) 
figure 12-4 
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J2) Résultats de la  modkliisation: 
Cette etude montre que pour des  vitesses de deplacement croissantes,  la chaleur 
de friction augmente  et la chaleur transmise par conduction diminue, car  le contact dure 
moins longtemps. Cependant, quelque  soit  cette  vitesse la corntribution de 1% chaleur 
de friction  reste n6gligeable par rapport B la chaleur  transmise par 
cornduction (comparer  les  figures 1-123 et 1-12b). 
Quel que  soit  le degr6 d'kvolution du stade continent-ocean, la lithosphkre 
ockanique est  plus  chaude  que  la lithosphkre continentale. Le flux de chaleur est par 
consequent  toujours orient6  de l'océan vers le continent. Au fur et à mesure que la 
ride d'accrktion s'approche de la marge, les temp6ratures  augmentent le long du contact et 
se propagent vers l'intérieur du continent  (figure 1-12b). La temperature est maximale sur 
la bordure continentale lors du passage de la ride  d'accrétion. La largeur de la bordure 
continentale  affectée par  le  rkchauffement est alors de 60-80 km pour une vitesse de 1 
cm/an et de 40 km pour une vitesse de 4 cm/an. L'excks de tempkrature est maximum en 
base  de  croûte  continentale où il atteint 100°C (figure  1-12b). 
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figure 12-b) 
6 Refroidissement du domaine océanique: 
Le domaine  océanique  quant à lui perd  vers le continent une part importante de 
chaleur et se refroidit B proximité de la mawe. Ce refroidissement n'est jamais pris en 
compte dans les modèles  d'échanges  thermiques entre domaines  continental et océanique. 
I1 est par ailleurs difficile de prédire l'importance de  ce refroidissement, car plusieurs 
facteurs d'influences  contraires  interviennent: 
(X) Un apport de chaleur permanent du domaine océanique alimente 
la  bordure  océanique  t compense  n  partie  la déperdition  vers le 
continent (Todd et Keen, 1989). L'importance de ce renouvellement de chaleur dépend 
de l'efficacité relative avec  laquelle se fait  la propagation de chaleur vers le continent 
d'une part, et au sein du domaine océanique d'autre part. La vitesse de diffusion de la 
chaleur dépend d'un grand  nombre de paramètres  (température,  nature des roches, degré 
d'hétérogénéité, présence éventuelle d'une circulation hydrothermale.. .) et  est  par 
conséquent difficile à évaluer. D'autre part, la chaleur dégagée par  friction contrebalance 
en partie le refroidissement,  tant que le mouvement  transformant est actif. 
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(2) Au contraire9 la circulation hydrothermale assure un refoidissement 
fris efficace de la lithosphbre  ockanique. Elle est particulibrement active  au niveau des 
zones de fracture oh elle atteint des profondeurs supkrieures 10 km (Calvert et Potts, 
1985; Cannat, 1990; Lin et Parmentier, 19 
Un dénivelé existe à la  fois au sommet  de  la croûte (pente  Continentale:  quelques 
centaines à quelques milliers de mbtres) et en base de  croûte (Moho: environ 20 km) 
(figure 1-1 IC). Un gradient de pression horizontal existe lh  encore à travers la marge, 
imposant  dans le champ  de  contraintes un gradient de pression horizontal  orienté du 
continent vers l'ocEan. 
@hen (1988) a modClisé les contraintes  cisaillantes  pour  des failles transformantes 
intra-ockaniques (figure 1-13): 
Pour une lithosph&-e ockanique de 5 Ma, ces contraintes augmententjusqu'h 15 
km de profondeur (-240 MPa), puis diminuent brusquement jusqu'h Ctre nkgligeable 
(=I0 MPa) vers 20 km. A 10 Ma, elles augmentent jusqu'h 20 km de profondeur, puis 
diminuent  jusqu'h 25-30 km. Les  contraintes  sont par ailleurs plus importantes qu'a 
5 Ma. 
flQUrf? 1-13: 
Modélisation des contraintes cisaillantes (MPa) en fonction de la profondeur (km) 
sous les zones  de  fracture a) i 5 Ma et b) 5 10 Ma.  (d'après  Chen, 1988). 
c )  Conclusion: 
Pendant ce  stade  d'évolution  de la marge,  d'importants  échanges 
ont  lieu  entre  domaines  océanique  t continental,  qui  modifient les 
propriétés  physiques  des  deux  domaines. Il faudra  par  conséquent 
s'attendre & des  réponses  thermo-mécaniques non négligeables  de la 
lithosphère sous la marge durant cette phase. 
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3.4- Stade 4: marge passive (figure 1- l ld)  
Le dernier stade d'évolution de  la marge correspond au stade  marge  passive 
proprement dit. Le mouvement transformant au droit du point M s'est achevé  avec le 
passage de  la ride  d'accrktion  (figure 1-1 Id). 
a) La température, 
Les températures tendent à s'homogknkiser progressivement sous la marge et le 
domaine ockanique adjacent, alors que la ride d'accrktion s'éloigne. Le contraste 
thermique entre les  deux domaines diminue, et le flux de chaleur associk se ralentit. La 
chaleur  continue  cependant à se propager vers l'intkrieur du continent, plus froid. Le 
comportement thermique  des deux lithosphères &ant diffkrent, il  est  probable  que le 
refroidissement ne  s'opère  pas avec la même  efficacitk de part et d'autre de  la transition 
continent-océan. 
Dans le modèle de Todd et Keen (1989), la zone continentale réchauffee atteint 
une largeur de 80 km  (figure 1-12). L'excès de chaleur sur la bordure continentale est 
alors  encore de 400°C en base de croûte (à 50 Ma pour une vitesse de 1 cdan) .  
b) L'état de contraintes; 
Toutes les contraintes liées au mouvement transformant ont disparu. Par contre, 
un important contraste  de densitk  persiste à travers la marge. Un gradient de pression 
horizontal est donc maintenu une fois l'histoire active de  la marge terminée (figure 1- 
l ld).  En l'absence d'autre contrainte, cette pression devient la contrainte dkviatorique 
dominante. I1 est cependant possible que les réajustements isostatiques imposent 
Cgalement  une  pression  verticale,  liée au comportement mkanique de la  lithosph&re. 
c )  Conclusion: 
Cette dernière phase correspond pour la marge à une période de rééquilibrage 
pendant  laquelle les  contrastes  thermiques  existants  vont  être 
progressivement  gommés. I1 reste cependant un contraste  de  densité  important de 
part et d'autre de  la marge,  imposant  une  contrainte  horizontale, dirigée du continent vers 
l'océan. On peut se demander si cette configuration, bien qu'impliquant le 
maintien d'une contrainte non négligeable, est stable. 
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ELISATION DU COMPORTEMENT THER 
E T  
ous avons vu que %'evolution de la marge est conditionnge par  le contraste 
thermique B travers la transformante  durant le contact  domaine oc anique/domaine 
continental. Ea tempCratmre est par  ailleurs le facteur le plus influant agissant  sur le 
comportement  des  roches. 
Plusieurs questions se posent alors quant aux conskquences des kchanges 
thermiques  entre les deux  lithospheres: 
(1) Comment le rechauffement modifie-t-il les propriktés physiques de la crofite 
continentale dans le temps (6volution de la configuration de  la marge) et dans l'espace 
(distance B la  zone  principale de deformation)? 
(2) La structure profonde des marges transformantes est-elle contrô1Ce par les 
kchanges  thermiques B travers la transformante? 
(3) Sur  quelle  distance de la zone de  coulissement l'influence thermique  de la 
lithosphi5re  ockanique sur la lithosphkre  continentale se propage-t-elle? 
(4) Quelles sont les actuels  Gmoins de ces  échanges? 
En d'autres termes, ont peut se demander comment  les deux lithosphkres en 
contact  influent sur leurs  comportements  thermo-mCcaniques  respectifs. 
a) %a lithosplhbx continentale r6 i t  instantanCrnent à 
l'augmentation  du gradient geothermique en se dilatant. Sa densit6 va 
diminuer, modifiant l'dquilibre  isostasique de la bordure continentale. Au contraire, la 
bordure du domaine ocCanique va se refroidir et par conskquent se contracter. 
Todd et Keen  (1989) ont  modélisi l'effet de dilatation  du domaine continental et 
quantifié la surrection associke (figure 1- 14). Cette surrection, proportionnelle au 
réchauffement, est maximum face à la ride d'accrétion océanique,  comme le montre 
l'exemple  actif  du Golfe  de Californie  (Lonsdale,  1985). 
r , . , L. - $  io00 
5 
Au cours  du  mouvement - ;zooot , (b) g transformant, la surrection se propage - 1000 donc comme une vague le long de la 4 =
Le soulèvement prédit par le modèle est -Ef'" marge, à la même vitesse que  la dorsale. 3 
très rapide (1800 m en moins  de 10 Ma); 
il atteint 2000 m  lors du passage de la 
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Figure 1-14: 
Modélisation de la surrection crustale (m) en fonction du 
temps, calculte pour M situé sur la plaque B à 5 km de la 
ride puis décroît  ensuite lorsque la marge plaque A à une distance MJ égale à 125km (a); 250 km @) 
et 500 km (c). (d'apr8.s Todd et Keen, 1989). 
se refroidit (figure 1-14). 
Pendant le stade marge  passive, la surrection  reste liée au gradient  géothermique. 
À proximité  de la transition  continentlocéan, la marge  subside  lentement  (les  températures 
diminuent), alors qu'un léger soulèvement se propage vers l'intérieur du continent 
(propagation de la chaleur). Le modèle montre que cette homogénéisation des 
températures est un phénomène très lent:  après 50 Ma, l'excès  de  température en bordure 
de plaque  reste de 400°C à 25 km de profondeur  (figure  1-12b (3')). 
b) Le relief  créé lors de la surrection est soumis à I'érosion. Celle-ci est décrite 
pour plusieurs  marges  (Exmouth: Lorenzo et al, 1991; Terre-Neuve:  Todd et Keen,  1989; 
Cape Ranpe:  Todd et Keen, 1989; Côte d'Ivoire:  Basile,  1990). 
20. 
L'érosion est à son tour compensée 
par une surrection, le phénomène s'auto- 
entretenant  jusqu'à disparition du relief. g u .  
Ainsi, les auteurs prédisent une érosion de 
14 km  au  maximum  et à proximité 
immédiate du contact (Todd  et  Keen, 1989) 
(figure 1-1 5). --- ----__ 
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Pour d'autres auteurs prenant en DISTAKCE (km) 
compte le facteur temps, cette érosion serait Fipure 1-15: 
limitée à 5 km  pour un soulèvement Ma en  fonction  de la distance à la marge transformante 
équivalent (Sleep, 197 1). 
Modélisation de l'amincissement crustal  dû à I'érosion à 25 
(v=lcm/an, IJ=5OOkm). (d'aprks Todd et Keen, 1989). 
Sur la marge &Exmouth,  le soulèvement semble affecter les 30 km de croûte 
continentale adjacents à la marge transformante. La quantité de  matériel érodée, donnée 
par la stratigraphie serait de l'ordre de 2 km. Ces  résultats se révèlent être en bon  accord 
avec ceux  prédits  par le modèle  de  Todd et Keen  pour un taux  d'expansion de 4cdan .  
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Nous avons MU que la rhbologie de la lithosphhre dépend surtout du gradient 
gdothermique. Les temperatures influent en particulier sur la viscssit6 des 
matkriaux de la lithosph&re, qui  correspond 2 la capacitk qu'ont les  roches il fluer 
lorsqu'elles sont  soumises à des contraintes. Le coefficient de viscosité est  difficile à 
Cvaluer, car il dkpend de beaucoup  d'autres  paramktres qui varient au cours de l'kvolution 
de la  marge, tels que la teneur en eau, les contraintes, le (aux de déformation,  ou encore la 
vitesse de déplacement. 
smportement ductile des roches de la croate continentale inferieure 
pendant I'6volution de la marge. 
L'effet  thermique sur la viscosité a kt6  quantifié  par  Todd et Keen (1989), dans les 
conditions de modCliSation définies dans le paragraphe B-3.3aa. Les  r6sultats montrent 
que  pour une vitesse de déplacement de 1 cm/an, les viscosités diminuent d'un facteur 
100 à proximite du contact transformant (figure 1-16). La diminution de  la viscositk est 
maximum entre 15 et 18 km de profondeur, c'est à dire pour la croûte continentale 
inf6rieure. 
VISCOSITY RATIO 
Fieure 1 16. - .  
Coefficients  de viscosité  calculés  en 
fonction  de la distance B la  bordure 
continentale B 15 Ma, 25 Ma, et 50 Ma. 
a) pour une vitesse d'expansion de 1 c d a n  
DISTANCE FAOM MARGIN (km) DISTANCE FFlOM MARGIN (km) b)  pour  ne  vitesses  d'expansion  de 4 
(a) (bl c d a n .  (d'aprhs Todd et Keen, 1989). 
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La modélisation montre que  la viscosité évolue  comme la température: plus la 
vitesse d'expansion est rapide, plus la largeur de croûte continentale affectée est faible. 
Par ailleurs la zone  affectée  est d'autant plus large que l'offset IJ est grand (figure 1-7). 
Pour une vitesse d'expansion de 2 c d a n ,  les faibles valeurs de viscosité (< 0.1) 
s'observent sur  des distances latérales de  60 km et des profondeurs de 80 km. Pour des 
taux d'expansion plus importants, cette distance est plus faible (40km) (Todd et Keen, 
1989) (figure  1-16). 
En raison de leur  faible viscosité, les roches  de la croûte  inférieure ne vont 
opposer que peu de résistance aux contraintes environnantes. Elles vont fluer dans la 
direction imposée par ces contraintes. Des modkles ont  été proposés  pour contraindre les 
caractéristiques du fluage  de  la lithosphkre en  contexte transformant intra-continental, 
intra-océanique, ou mixte. Dans la cas des marges transformantes, le sens du 
fluage  dépend  u  stade  d'évolution  de la  marge  qui  conditionne 
l'orientation et l'importance des contraintes. 
2.2- Caractéristiques  du  fluage des  roches  ductiles  de  la lithosphère 
continentale, en contexte de marge transformante: 
a) Lors du mouvement transformant actif le l o w  de la marre. 
Les mouvements de matikre ductile au sein d'une lithosphkre soumise au 
mouvement  coulissant ont été modélisés  par  Reid  (1989). Cette étude prend en compte les 
effet du coulissement pour les stades 1 à 3 d'évolution  d'une marge transformante décrit 
sur  la figure 1-1  1. 
il DescriDtion  du  flux  de  croûte  inférieure  ductile: 
Le comportement de  la lithosphkre est supposé fragile dans sa partie supérieure et 
ductile  dans sa partie inférieure (voir 3 & I ) ,  la viscosité étant alors  relick à.la tempkrature 
et donc à la  profondeur  (figure  1-8). 
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Le flux  horizontal de matière  est 
matkrialisé sur la figure 1-17 par des 
flèches dont la longueur est proportionelle 
B la vitesse du flux. Lors du mouvement 
transformant,  la  partie  ductile  de la 
lithosphi3re A est entrainde par la plaque B. 
Le flux est d'autant plus important que l'on 
se situe i3 proximitt5  du contact transformant 
(figure 1-18a). Dans un premier temps, le 
gradient  g6othermique  est  faiblement 
modifie  par le mouvement  transformant 
(chaleur de friction seulement); la viscositk 
B 
c 
est alors uniquement relike h la profondeur. Mod&.ation dlun flux de matière ductile sous la 
0 Figure 1-17: 
d'entrainement. 
Le flux de matière est entrainé B une vitesse  d'autant  plus faible que l'effet  d'entrainement 
diminue. Le flux est  nul  lors du passage de la ride d'accrétion, qui marque la fin du 
mouvement  cisaillant.  Toutefois,  si  la viscositk est  rès  faible  (températures 
particulikrement élevees), le flux peut s'interrompre  avant ansrne le passage de la ride. 
Le ralentissement du flux crde un dCfic'acit de matière sous la bordure continentale, 
en particulier dans la croûte continentale infkrieure.  Reid (1989) propose que ce dCfieit 
soit  comblé par une  remontCe quivalente de  manteau  chaud et ductile  (figure  1-18b). 
ii) Conskquences  d'un flux de matihre  ductile  entrain6  dans le cisaillement: 
Les eons6quences d'un tel flux sont multiples: tout d'abord ce processus 
permet d'expliquer I'amincissement crustal observC sous les marges transformantes, 
sans impliquer une surrectiodérosion importante suggkree par le modèle de Todd et 
Keen, et sans qu'il y ait extension. 
Par ailleurs, le remplacement de matériel  crustal par des roches mantelliques est B 
l'origine de réajustements isostatiques de  plusieurs natures, qui sont représentés sur la 
figure 1 - 1 Sc: 
(1) Le manteau remplaçant la croûte inférieure est plus  chaud que cette dernikre. 
Le gradient geothermique va augmenter en conséquence dans la lithosphère, entrainant 
une  dilatation et une surrection de la bordure  continentale (courbe (2) sur la figure  1-18c). 
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(2)  Le manteau est plus dense  que la croûte. La différence de densité va être 
compensée par une subsidence de  la bordure continentale, qui sera maximum à proximité 
de la transformante (courbe (1) sur  la figure 1-18c). 
La somme de ces deux effets contraires est reprdsentée par la courbe (3) de la 
figure 1-18c. Elle indique que la subsidence prédomine à proximité  immédiate  de  la 
transformante, pour être rapidement remplacée  par une surrection  dominante. Le 
maximum de surrection est atteint à 20 km environ de  la limite continent/océan. Cette 
surrection maximum ne correspond pas forcément au point le plus élevé de la marge, car 
il faut tenir compte de la largeur de  la pente continentale le long de laquelle la croûte 
s'approfondi. 
Ce modèle rend compte de la seule influence du flux de matière sur les 
mouvements  verticaux. Il faudrait  également tenir compte de la surrection de  la  bordure 
continentale liée au passage de  la  ride d'accrétion, qui n'est pas comprise dans ce 
modèle. Il est en particulier probable que  la présence dun flux de matière ductile tend à 
limiter la surrection prédite par le modèle de Todd  et  Keen  (figure 14). 
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Figure 1-18: 
Modélisation  d'un  flux  dematière 
ductile h proximité  d'une  marge 
transformante  n  cours  de  formation 
dans le cas où la  viscosité  dépend  e 
la  profondeur. 
(a) Vitesse  de  flux  dans  la  zone  ductile 
(profondeur suptrieure B 15 km), normaliste 
au demi-taux d'expansion; 
(b) Profondeur finale d'éltments situés ?I une 
profondeur initiale indiqute en extrémitt de 
courbe; 
(c)  Mouvements  verticaux  dûs  aux 
réajustements isostatiques: (1) subsidence due 
A l'amincissement  crustal, (2) surrection 
thermique, (3) somme des courbes (1) et (2). 
(d'après Reid, 1989). 
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iii) Fusion des la croûte  continentale  infekeure: 
I1 faut  de plus envisager les effets d'une probable fusion des roches de  la  croûte 
continentale  infkrieure,  et ce particulisrement  lors du contact  lithosph&re 
contirment~~/li.thos~~~re oc6mique. Les ternp6ratures  prkdites par le modkle de Todd et 
Keen sur la bordure  continentale (de l'ordre de 1200°C à 15 km de profondeur) entrent en 
effet  largement  dans le domaine de fusion de certains  composants de  la crocte continentale 
(figure 1-12). Le materiel fondu, plus Eger  que  les roches environnantes, devrait alors 
monter au sein de la croûte (ou le long de la transition  continent-ocean), si les conditions 
de pression le permettent. Les pal6o-dicrochements dont les niveaux crustaux profonds 
ont CtC dénudis par 1'Crosion présentent effectivement des massifs de granite syn- 
dkrochement  intrudh dans la croate (Le Pichon et Hayes  (197 I)) 
b) Passape de la ride d'aeerktion: 
Certains auteurs ont propos4 que  les materiaux ductiles de  la croQte infkrieure 
continentale soient entraines dans le mouvement ascentionne1  du  manteau  oe6anique, à 
l'axe de  la  ride d'accrition, lors du passage de celle-ci (Todd et Keen, 1989; Reid, 1989) 
(figure 1-19). Un tel processus avait dkjja Ctk envisag4 sous les intersections ride- 
transformante  intra-ockaniques  (Hey et al, 1980;  organ et Forsyth,  1988). 
Des fragments  de croûte continentale  pourraient ainsi être entrain6 et Ctre plus ou 
moins assimiles lors de l'accrktion  ockanique (figure 1%). Cette assimilation pourrait 
transparaitre dans la structure crustale observie au stade marge passive  (figure 19d), que 
ce soit à l'échelle  de l'kchantillon ou à l'ichelle  de plusieurs centaines ou milliers de 
mètres. 
e Fieure 1-19: 
Schema  thhorique  prhsentant  les Cchanges 
de   mat ie re  de p a r t  et d ' au t r e   du   con tac t  
t r ans fo rman t   pu i s   pa lho - t r ans fo rman t  au 
c o u r s   d e s   q u a t r e   s t a d e s   p r i n c i p a u x  de 
f o r m a t i o n   e t   d ' k v o l u t i o n   d ' u n e   m a r g e  
t r a n s f o r m a n t e .  
a) stade intra-continental; 
b) stade continent-océan précédant le passage de  la 
dorsale  face au point de la marge considér6: la base de 
la crodte continentale est progressivement réchauffée 
et  sa viscosité  diminue. 
c )  Passage de la dorsale en pied de marge: le diapir 
asténosphérique  océanique  entraine  dans son 
mouvement la croate inférieure continentale de  faible 
viscosité. 
d) stade passif, postérieur au passage de la  dorsale:  une 
partie  de la croOte continentale  a  été assimilLe lors  de 
l'accrétion océanique et se retrouve dans la croate 
océanique. 
(d'aprks Todd et Keen, 1989) 
46 
c- Stade marge Dassive: 
Enfin, après le passage de la ride,  les  contraintes  dominantes  sont liées au gradient 
de pression horizontal existant à travers la marge transformante (figure 1-1 Id) Ces 
contraintes sont orientées du continent vers l'océan pour les profondeurs considérées 
(Vetter et Meissner, 1979) (figure 1-1  Id). Par ailleurs, la viscosité reste anormalement 
faible pendant  un  certain  temps,  avant de retrouver peu à peu  des  valeurs plus importantes 
au fur et à mesure du refroidissement.  Avant que ces  valeurs ne redeviennent  suffisament 
importantes pour figer les  matériaux de  la croûte continentale et du manteau  adjacent, un 
flux de matière  continental  devrait avoir lieu  vers le domaine  océanique. 
En 1971 , Bott a proposé que la contrainte horizontale engendrée par la différence 
de densité enre  les deux domaines soit suffisament importante pour qu'un tel fluage ait 
lieu sous les marges en extension nouvellement formées (figure 1-20). Ce mécanisme, 
qui ne s'est pas confirmé sous les marges divergentes avec les études menées 
ultérieurement, peut être envisagé pour ce stade précis de l'évolution des marges 
transformantes. 
figure 1-20: 
Sur les marges continentales, il existe un contraste  de densitt  de part et d'autre de la transition continent-octan 
lié aux difftrences d'tpaisseur crustale et aux différences lithologiques des deux domaines (continent et octan) en 
contact. Ce  contraste  est à l'origine d'un contraste lattral  de  densitt impliquant un gradient de pression orient6 
du continent vers l'octan. Ce  gradient  serait  suffisament tlevt? pour permettre A la croûte inftrieure ductile de 
fluer dans la  direction imposte par les contraintes. 
a) Proprittts  rhtologiques  de la lithosphère. 
b) Le fluage de croûte continentale  vers le domaine ocCanique est compenst par un f lux de manteau 
asthinosphCrique orienté  de  l'octan vers le  continent  et par de l'extension dans les milieux superficiels fragiles. 
(d'après Bott, 1971) 
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L'importance du ~ ~ ~ r o j ~ ~ s ~ ~ ~ ~ ~ ~  du  domaine ocCanique et ses 
uences sur les Cehanges thermiques  avec %e do aine e o ~ ~ i n ~ n ~ a ~  et 
sur l'accrgtion n'ont quant B eux jamais 6t6 modélisés en contexte de marge 
transformante. Le refroidissement doit cependant  augmenter la viscositC du manteau dans 
les niveaux  concernes  par les Cchanges. Cette augmentation de la  viscosit6 est par  ailleurs 
reconnue aux intersections ride d'accrktion-zone de fracture, dans des conditions 
geodynamiques relativement similaires (Louden et Forsyth, 1976; Chen, 1988; Shen et 
Forsyth, 1992). On observe en  effet un approfondissement des  seismes  corréle  avec 
l'&pisseur lithosphkrique fragile (Engeln et al, 1896; Chen, 1988). Ce refroidissement 
mCriterait d'être mieux tudi6 car il pourait permettre une meilleure &valuation des 
$changes B travers la marge. 
Les modkles de structuration profonde des marges transformantes proposes ci- 
dessus permettent une revue des mécanismes accompagnant la formation  de ce type de 
marges. La quantification des processus reste cependant trks incertaine comme le 
soulignent eux-mCmes les auteurs de ces modèles.  En  particulier,  1'6volution dynamique 
en trois dimensions du  systkme, ainsi que l'interdependance des paramktres physiques et 
des réponses de la lithosphkre, rendent trks difficile l'estimation des paramktres de 
modelisation B chaque  stade. 
I1 reste que ces modkles permettent de  proposer  un certains nombre d'hypothkses 
sur  la structuration profonde des  marges transformantes. Ces  hypothèses doivent être 
testées g r k e  & des  études de terrain complètes sur des marges transformantes actives, 
telles que la marge  transformante de Guyamas  (Golfe de Californie). 
Mais par ailleurs, la confrontation  des  résulats de la  modélisation et de la  structure 
crustale des marges transformantes (voir CH I )  permet dors et dé@ de tester en  partie la 
validité  des  modkles  proposes. 
Je résumerai dans ce paragraphe les principaux apports de la modélisation 
numérique  afin de considérer comment les modèles  proposés  peuvent ou non être validés 
par Etude crustale des marges  transformantes  observées  au stade passif. 
-2- Une  double  xplication à l'amincissement  crustal 
observé sous les marges transformantes? 
2.1- Deux  mécanismes  d'amincissement  crustal  sous  les  marges 
transformantes  proposés. 
Deux mécanismes d'amincissement crustal sont proposés pour expliquer la 
brusque  remontée du manteau sous la pente  continentale: 
(1) L'amincissement peut se faire par érosion superficiel1e:Il est alors la 
conséquence  d'une  surrection  thermique de la  bordure  continentale  (Todd et Keen,  1989). 
L'érosion affecte la partie supérieure de la croûte et entretient la surrection par 
réajustement  isostasique  (figure 1-14). 
(2) L'amincissement crustal  peut kgalement s'expliquer par une érosion sous- 
crustale (Reid, 1989): la diminution de la viscosité like & l'augmentation des 
tempkratures  permet aux matériaux de la lithosphère de fluer dans le sens  imposé par les 
contraintes  déviatoriques: le flux  peut  alors  être 
parallkle à la  marge  (contraintes  cisaillantes  durant les stades  transformant  actifs) 
(figure 1- 18) 
ascendant (entraîne lors du passage de la dorsale par le diapir mantellique 
océanique et assimilé à la croûte  continentale  sus-jacente)  (figure  1-19) 
transverse à la  marge (induit par  un  gradient de pression & travers la transition 
continent-océan lors du stade passif (et éventuellement pendant le stade  coulissant 
continent-océan, selon les  intensités respectives des contraintes cisaillante et liée au 
gradient de pression  horizontal)  (figure  1-20). 
Ces modkles permettent d'expliquer un amincissement crustal  rapide  sous la 
marge sans faire appel  aux  mécanismes  d'extension  prévalant  pour les marges étirées. 
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es diff6rents ~ C c a n i s ~ e ~  sur la structure  des marges 
Qransformantes. 
Les deux mkcanismes d'amincissement proposes ci-dessus ont  des implications 
distinctes sur la structure des  lithosphkres  continentales et ockaniques  observées au stade 
passif actuel. Les parts respectives d'krosion superficielle et sous-crustale  devraient 
notamment apparstre sur  des  profils de sismique  réflexion et rkfraction. 
(I) En effet, I'6rosion superficielle est marqude par une discordance sur 
les profils de sismique reflexion. Confrontée 2i des datations prkcises des s6diments par 
Cchantillonnage,  l'imagerie sismique permet de  contraindre la durde et l'importance de 
cette érosion, et par consequent  l'ampleur de  la surrection en fonction de la distance a la 
transfomante. La quantit6  brodée est plus difficilement  accessible en sismique  rkfraction. 
Elle peut  nkanmoins &re approchke  en  comparant les Cpaisseurs  skdimentaires  mod6lis6es 
B proximitk de  la transformante et plus  loin sur le continent. Pour être reprksentatifs9 les 
profils doivent prksentes  une couverture suffisament importante et  les mod&les doivent 
être cdibrds par des donnkes  intéressant  des échelles plus grandes (telles que la sismique 
réflexion et I'échantillonnage). 
(2) L'6rosion sous-crustale peut être estimée en comparant les Cpaisseurs 
crustdes issues de mod2les  de  réfraction  orientes  parall&lement B %a  marge et situes B des 
distances  plus  ou  moins  grandes  du  domaine  transformant. 
Ces estimations doivent par ailleurs tenir compte  d'une Cventuellle composante 
transtensive ayant pu participer B l'amincissement  crustal sous %a bordure  continentale lors 
de la  formation de la  marge. 
La mise en évidence d'un flux de rnati5re continental vers le domaine 
ocCanique au cours  de I'évolution de la marge devrait etre visible dans la structure du 
domaine  océaniaue: 
3.1- Mise  n  évidence  de  matériau  continental  assimilé à la  croûte 
océanique. 
Un  flux  de matkriau  continent  ascendant,  contemporain  du  passage  de la dorsale le 
long de la marge implique la presence de croûte  continentale  plus  ou moins assimilke dans 
la croûte ocCanique. 
a) A petite kchelle,  des  lambeaux de croûte continentale  pourraient être incorporks 
à la crôute ocCanique (figure 1-19). Ils crkeraient  alors des hCtCrogCnCitks au sein de la 
croûte ockanique devant  apparaître  sur des données de simique rkflexion  pknktrante ainsi 
que  sur  des donnkes de sismique  refraction. 
Certains domaines ockaniques adjacents aux marges transformantes  semblent 
effectivement présenter des anomalies.  Par  exemple  la  prksence  d'importants monts sous- 
marins (Fog0 seamonts) au large de la marge transformante de Terre-Neuve est  encore 
aujourd'hui tr&s mal expliquke  (Todd et al, 1988; Keen et al, 1990). Mais aucun rksultat 
précis ne permet à l'heure actuelle de contraindre une kventuelle contamination 
continentale de  la croûte océanique. De même, la modklisation fine de donnkes de 
rkfraction devrait Cgalement donner des indications sur  des  contaminations à grande 
kchelle. Or les rksultats existant jusqu'à prksent sur la croûte ockanique localisée en  base 
de marge ne  sont pas  suffisament prkis pour  révkler  une  structure  anormale. 
b) A grande kchelle: la contamination pourrait ne  se  faire  qu'a l'kchelle de la 
composition  chimique  des roches ockaniques  accrktkes. Elle ne pourrait être  mise en 
kvidence que par l'observation  directe  d'kchantillons.  Une telle observation permettrait 
par  ailleurs d'estimer l'ampleur de  la contamination ainsi que  la largeur de  la  zone 
contaminée. 
Des prél2vements  de  croûte  ockanique  effectuks au large de  la marge  transformante 
active  du Golfe  de Californie  montrent  des  basaltes  dont la tendance  tholkitique à kt6 reliée 
à l'importante sédimentation  accompagnant  l'accrktion ainsi qu'à l'influence d'une zone 
de  subduction proche (Einsele,  1982;  Saunders et al, 1982).  L'influence continentale par 
assimilation de matériel  profond  reste  donc à démontrer. 
3.2- Mise  n  évidence  de  matériau  continental  plaqué sous la  croûte 
océanique 
D'autre part  un fluage tardif  (stade  marge  passive) de matériel crustal continental 
sous la croûte océanique  (figure 1-20) devrait se manifester sur des modkles de réfraction 
et  de gravimétrie par un kpaississement crustal ainsi que par des vitesses et des densités 
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anormales en base de croiite océanique. Un tel épaissement n'a pas et6 rkellement 
observC,  bien qu'encore une fois, la dispersion des résultats en domaine ocCrnique  ne 
permette pas de conclure (voir CH I). 
L'évolution  thermo-dynamique complexe de la marge  est à l'origine d'un constant 
deséquilibre au sein de la lithosphkre. Les modkles  montrent que des rdajustements syn- 
et post-tectoniques s'opèrent constamment afin que le système puisse acqukrir une 
stabilité maximale.  Ce  réquilibrage se  fait  de plusieurs  manières: 
a) A 1'Cchelle de 1'Cchantillon, des transformations pCtrolsgiques 
interviennent;  elles constituent des rdponses très rapides  aux changements de conditions 
de pressions et tempbratures. Ces transformations ne  modifient cependant pas vraiment la 
structure globale de la lithosphhre continentale car  les  niveaux crustaux affect& par ces 
transformations (croiîte inferieure) sont ddjh souvent issus d'une histoire complexe 
impliquant plusieurs phases  de metamorphisme. Les réarrangements minkralogiques ne 
peuvent  &re  perceptibles aux échelles  d'observation  accessibles  par  les  outils 
gdophysiques. Par ailleurs, leur influence  sur  les modkles  numkriques peut difficilement 
Ctre prise en compte. 
b) Une partie du rdbquilibrage peut &galement &e assurke B I'CcheIie crustale 
par des mouvements de matiike ductile. On doit en effet distinguer les flux de 
matikre  lids au contexte tectonique, qui  sont à l'origine d'un déséquilibre (par exemple le 
entrain6 dans le mouvement cisaillant), des  mouvements  de matière qui contribuent 
au rdéquilibrage de la marge en gommant les contrastes de  densité existant  entre les deux 
domaines. 
c) Enfin,  des réajustements  isostatiques  impliquant  toute la 
lithosphère interviennent à tout moment de l'évolution. Ces reajustements se  font avec 
une certaine  inertie;  ils  correspondent à une somme de réajustements  de  sens parfois 
opposds,  dont les effets respectifs sont plus ou moins importants, et durent plus ou moins 
longtemps. 
4.2- Les marges  transformantes  passives ont-elles des systèmes stables ? 
L'ensemble des processus de rééquilibrage reste actif tant qu'il existe une 
tectonique active le long de la marge;  mais une  certaine  dynamique  de  la  marge  doit se 
prolonger  bien  après  cette  activité. 
En effet, les modèles décrits montrent que les échanges thermiques se perpétuent 
pendant plusieurs millions d'années après l'activité tectonique de  la marge, jusqu'à 
atteindre une homogénéisation totale de  la température. De plus, la structure des marges 
transformantes passive montre que des  contrastes de densité notables subsistent entre les 
domaines  océanique et continental (voir CH-IT). 
De  ce fait on peut se demander si les marges transformantes passives sont stables. 
La stabilité des  marges  transformantes est suggérée par l'absence de tectonique (sismicité 
nulle). Les dépots sédimentaires n'indiquent d'ailleurs aucun mouvement différentiel 
entre domaines  océanique et continental  depuis un certains temps. 
Si tel est le cas, quels sont les  processus faut-il invoquer pour expliquer cette 
stabilité? 
Les marges transformantes mettent en contact latéral des blocs de natures très 
différentes. Au sein de chacun des blocs, l'environnement évolue de faqon opposée pour 
chacun de ces blocs. Par exemple lors du contact continentlocéan, la lithosphère 
continentale est réchauffée alors que la lithosphère océanique est refroidie. Les 
réajustements  attendus sontà ce stade  opposés  (figure 1-11). 
Plusieurs questions se posent alors: 
(1) L'équilibre vertical de chacun de ces blocs peut-il se réaliser de manière 
indépendante de  part et d'autre de  la transition continentlocéan ou s'influencent-ils 
mutuellement? 
(2) Un éventuel équilibre isostatique de part et d'autre de la transition 
continentlocéan suffit-il à assurer une stabilité suffisante au système marge/domaine 
océanique ? 
(3) Comment sont compensés les gradients de pression horizontaux subsistant à 
travers le contact? 
En d'autres  termes  se posent ici  les  problèmes de soutien dynamique de la marge, 
et donc de compensation régionale et non  plus locale, ainsi que de couplage mécanique à 
travers le contact  coulissant  ou  passif  selon le stade d'évolution de la marge. 
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a) CsrnDensation locale ou rkgionale? 
(II) Les mecanismes  des rkajusternents isostatiques n'ont ?I aucun moment kt6 
discutés dans les modbles. En effet, pour tous  les mod&les prCsentCs dans ce chapitre, un 
mode de compensation  locale type iry est supposé ê&e une bonne approximation. La 
lithosph5re fragile continentale en contexte transformant est fracturée B toutes  les Cchelles 
par des failles liées à la tectonique cassante. 11 est possible  que cet intense découpage 
puisse  permettre une compensation  locale.  Cette  hypothbse  sous-entend que la risridite (ou 
l'épisseur élastiaue) des plaques est nulle. 
(2) Or les modèles de comportement lithosphCrique  réalisés à travers les  zones de 
fracture intra-océaniques, dans un contexte gdodynamique  similaire, mettent en evidence 
une rigidité de la lithosphère et une compensation isostatique rCgiona%e (épaisseur 
elastique lithosphkrique non nulle). Ce type de compensation se traduit par la création de 
reliefs le long de la zone  de  fracture (Sandwell, 1984) (figure 1-21 b(2)). Les rides 
marginales  (figure 1-21a) observees le long de certaines  marges  transformantes (voir CH- 
I )  peuvent-elles correspondre à une réponse isostatique régionale de la bordure 
continentale mise au contact d'une lithosphère océanique plus mince et plus chaude, 
comme  l'a suggéré Bonvalot (1 990)? 
(3) Pour contraindre la rigidité des plaques, Erosion prkdite par des modèles en 
compensation locale et régionale doit &tre confrontée aux modèles crustaux déduits de 
données de réfraction et de gravimétrie. Par ailleurs, la modelisation d'anomalies 
gravimétriques devrait nous  apporter  des  informations sur le comportement  élastique  de la 
lithosphère et sur la nature de la compe.nsation  sous la marge. 
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leure 1-21: 
a) Topographie des socles océanique et continental, déduite des données gravimétriques et sismique, pour la 
marge Sud-Guinéenne (d'après Bonvalot, 1990). 
b) Evolution de la topographie du socle en fonction de l'âge (en Ma) pour un modele thermom6canique  de  zone 
de fracture intra-océanique (1) pour un modèle de compensation locale, (2)  pour un modèle de compensaion 
regionale (plaque Blastique). (dans Bonvalot (1990) d'après Sandwell, 1984). 
b) Le contact  paléo-transformant Deut-il être  considéré  comme un bord 
libre? 
Par ailleurs, la bordure du continent est suppos&  libre lors des calculs, impliquant 
une totale absence  de  couplage  mécanique  entre  les  lithosphères  continentale et océanique. 
Le couplage à travers le contact continent-océan pourrait être évalué 
grâce B une étude fine des contacts sédimentaires, qui donnent avec précision les 
mouvements relatifs des  deux  blocs.  En particulier, l'étude des sédiments reposant sur  la 
croûte ocCanique p ?rmet de reconstituer les réajustements différentiels survenus 
post6rieurement à la tectonique active de la  marge.  De même, la profondeur du toit du 
socle océanique observée doit  être comparée à la profondeur prédite par les modèles de 
refroidissement de la lithosphère ocdanique. On pourrait ainsi savoir si  les mouvements 
verticaux des deux domaines se sont mutuellement influencks ou si au contraire, 
l'évolution  s'est  faite indépendamment, auquel cas la bordure  pourrait effectivement être 
considérde  comme  libre. 
Enfin, il est  probable  que le  couplage soit étroitement lié h l'environnement de la 
marge, en particulier aux conditions thermiques. Le  couplage actuel n'a peut-être kté 
acquis que récemment; les conditions de ce changement (âge, nature) restent également à 
préciser. 
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9) Conclusion: 
Une compensation au moins en partie r6gionale et un couplage non 
nul pourraient ainsi avoir de fortes implie eions sur les mod&les envisa 
prCcCdement, ainsi que sur la structure des mar es transformantes En effet, 
de telles hypothkses nous obligeraient B reconsidkrer les taux de surrectiodsubsidences 
prddits par les modèles et remettraient en question les processus d'amincissement 
proposCs par ces modhles. 
Par contre,  une flexure de la lithosphhre pourrait être l'origine d'une surrection 
perenne de la bordure continentale, dquivalente à celle observde en milieu ocdanique 
(Bonvalot, 1990). 
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CONCLUSION: 
STRUCTURE CRUSTALE ET MODÈLES DE FORMATION 
DES MARGES TRANSFORMANTES. 
L'amincissement  crustal associé aux marges transformantes se localise sous 
une pente continentale abrupte (généralement supérieure à 5-7%), et n'affecte donc que 
l'extrème bordure du continent, sur une distance de quelques dizaines de kilomètres. 
Comparativement aux marges  formées par extension de  la lithosphère, cet amincissement 
rapide correspond à un fort dénivelé du Moho (de l'ordre de 15-20 km) au voisinage de  la 
transition  continent-océan. I1 existe par conséquent le long des marges transformantes un 
fort contraste de  densité  entre  les lithosphères en contact, impliquant une contrainte 
horizontale à travers la transition  continent-océan, orientée du  continent  vers  l'océan. 
La  structure particulière des marges transformantes résulte d'une formation 
polyphasée au cours de laquelle la bordure continentale est  en contact direct avec une 
lithosphère océanique de propriétés thermiques, rhéologiques et mécaniques très 
différentes. 
Les modèles de formation des  marges transformantes suggèrent que  de tels 
contrastes soient à l'origine: 
(1) D'imDortants échances thermiaues entre les deux lithosphères, susceptibles de 
modifier le comportement rhéologique des roches, notamment lors du passage de la 
dorsale le long  de  la marge. Ces échanges pourraient permettre le fluage de croûte 
inférieure le  long  de la marge etlou vers le domaines océanique adjacent, selon que la 
contrainte déviatorique dominante correspond aux contraintes cisaillantes associées au 
mouvement  transformant ou au  gradient de pression à travers la marge. 
(2) De  réaiustements verticaux dont il reste à déterminer si ils sont de nature 
isostatique  ou si ils impliquent une rigidité  de la lithosphère. 
Les modèles proposés permettent d'expliquer théoriquement la structure crustale 
particulière des marges transformantes, et notamment l'existence d'un amincissement 
crustal non associé à une  extension  lithosphérique. ns doivent  cependant être confrontés à 
la structure crustale précise de  cas  réels  afin  d'être  validés. 
Le  chantier  de  la  Côte  d'Ivoire-Ghana est  particulièrement  adapté  au problème. 
En effet, la  structure superficielle, bien connue grâce à un réseau dense de sismique 
réflexion nous renseigne sur (i) la chronologie et le style de  la  déformation superficielle, 
(ii) la localisation de la déformation superficielle et (iii) la subsidence relative des 
différents  domaines. 
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Les deux campagnes complCmentaires de sismique rkflexion ,multitraces et 
rkfraction  permettent pour leur part de déterminer la structure profonde de la marge et du 
domaine ocdanique adjacent, afin de d6finir (i) une Bventuelle  $volution de la structure 
crustale 21 l'approche de  la marge transformante, (ii) la localisation et P'importmce de 
l'amincissement crustal sous la marge, et (iii) 1'Cventuelle manifestation d'&changes de 
matihe entre les deux domains. 
i b e  partie de ce mémoire est essentiellement consacrée 1'Ctude de 
la structure crustale profonde de la marge transformante et du domaine ocCanique 
adjacent. La confrontation de ces r6sultats avec les modkles de formation  des marges 
transformantes fera l'objet de la troisikme  partie. 
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seconde partie: 
STRUCTURE CRUSTALE 
de la MARGE TRANSFORMANTE de Côte d'Ivoire-Ghana 
et DU DOMAINE OCEANIQUE  ADJACENT 
CHAPITRE I 
STRUCTURE  SUPERFICIELLE  DE LA MARGE 
- CHAPITRE I - 
STRUCTURE SUPERFICIELLE 
DE LA MARGE TRANSFORMANTE 
DE CôTE D'IVOIRE-GHANA 
A- INTRODUCTION: HISTORIQUE DES TRAVAUX. 
Depuis les années soixante-dix, de nombreuses  campagnes de reconnaissance se 
sont succédées sur la façade Nord du Golfe de Guinée, permettant d'interpréter la 
bordure continentale comme une alternance de courts segments divergents (200 km de 
long environ) et  de marges transformantes de grande ampleur (plusieurs centaines de 
kilomètres de long), prolongements orientaux des zones de fractures décalant la ride 
Médio-Atlantique  (Fail,  1970;  Arens et al, 197 1) (figure 2-la). 
Ces campagnes ont  notamment  permis de montrer  qu'au large de  la Côte d'Ivoire, 
cohabitent les deux types de marges passives. En effet, un segment divergent, 
localisé dans le Bassin Ivoirien Profond, est encadré au Nord et au Sud  par deux 
domaines  transformants orientées  N-60"  (figure 2-lb): au Nord la  zone 
transformante de  Côte d'Ivoire sépare la marge  en extension du continent africain et 
prolonge vers l'Est la zone de fracture de Saint Paul (De Caprona et Mascle, 1991a, 
1991b). Au Sud,  la marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana sépare le segment 
divergent d'un domaine océanique  profond et prolonge  vers  l'Est la zone de fracture de la 
Romanche (figure 2-lb) (Arens  et al, 1971; Delteil et al, 1974; Mascle, 1976). 
La  marge  transformante  de  Côte  d'Ivoire-Ghana, résulte d'un 
mouvement coulissant de particulièrement grande envergure si l'on en  juge par l'actuelle 
longueur de  la zone transformante de la Romanche, égale à 945 km (Chermak, 1979) 
(figure 2-la). Aussi a-t-elle fait l'objet de deux autres campagnes, EQUAMARGE I 
(1983) et  EQUAMARGE II (1988), cette dernière étant essentiellement consacrée à 
l'étude  morpho-structurale de cette  marge et de  son  intersection  avec le segment  divergent 
du Bassin Ivoirien Profond. Ces  deux  campagnes  ont  permis  d'acquérir  sur le secteur un 
réseau très  dense  de données bathymétriques, sismique monotrace, gravimétrique et 
magnétique ainsi que des  dragages  et  carottages  sur le domaine  transformant  (figure 2-2). 
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L'exploitation  de ces données a  fait l'objet de deux thkses (Blarez, 1986 et Basile, 
1990)  et de recentes publications (par  exemple: Mascle et Blarez, 1987; Mascle et al, 
1988; Basile, 1990; Basile et al, 1992, Basile et al, 1993). Outre une meilleure 
conngssance de la g6olrsgie regionde,  les rksultats de ces dtudes permettent de mieux 
comprendre la manikre dont  se  structurent  les marges transfomantes au large d'une 
mage  en extension, en particulier griice à l'apport complémentaire de  modélisations 
analogiques reproduisant la rupture continentale en contexte transformant (Basile, 1990; 
Basile et d, 1992). 
Plus récemment encore,  une  campagne de plongCe (EQUANAUTE, 199 1) a 
p e d s  de recueillir  des informations complémentaires sur la lithologie et sur l'échelle de 
déformation  caractérisant le domaine transfomant (Massele et d, 1993). 
Afin d'aller plus loin dans la  compkhension des processus  accompagnant  la 
formation des marges transformmtes, une étude de la structure profonde de la 
e Ivoiro-GhamCenne s'avbrait  nécessaire.  Pour  cela, deux campagnes de 
sismique profonde  ont été conduites sur la marge en 1990, l'une de sismique réfraction A, 
8BSs (Océan Bottom Seismometers), mise en oeuvre par 1'8rstom (E 
l'autre de  sismique  rdflexion multitrace mise en oeuvre  par  le GENIC0 
L'exploitation de ces donnees s'intégre dans le prolongement des travaux 
entrepris depuis  trois  décennies sur la marge de Côte d'Ivoire-Ghana et fait de cette marge 
transformante l'une  des  plus étudiées. Une partie des résultats des  campagnes EQUASIS 
constitue l'objet de cette seconde  partie orgmisée de  la  manikre  suivante: 
Le chapitre 11 est consacre l'étude de la structure crustale du domaine 
océanique adjacent à la marge, et à l'kvolution de cette  structure à l'approche  de la marge. 
e Le chapitre III correspond à l'étude de la structure  crustale  de la marge 
proprement-dite. 
e Enfin le chapitre IV permet de compléter ces résultats grhce il la moddlisation 
d'un  profil  gravimktrique  orienté  perpendiculairement il la marge. 
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1- Les grands domaines morph -structuraux. 
L'étude systématique des  données  bathymétriques et sismique  monotrace  acquises 
lors des précédentes campagnes a  permis  d'établir de nombreuses cartes  synthétiques de 
la marge transformante de C6te d'Ivoire-Ghana et du Bassin Ivoirien. En particulier, les 
cartes de la bathymetric (figure 2-319 de la profondeur  du toit des series ddfom6es lors de 
la structuration de  la marge  (figure 2-4) et des  structures  tectoniques  majeures  (figure 2-4) 
permettent  de résumer Il'Ctat actuel des  connaissances  concernant la structure  superficielle 
de l'ensemble de la marge  IvoiPo-@haneenne. 
Plusieurs grands domaines morpho-structuraux ont eté distingués au cours 
des différentes Ctudes, caractérisés par des styles tectoniques et des faci& acoustiques 
différents. 
Du  Sud vers le Nord, on distingue: 
(a) Un domaine sdanique profond jouxtant la marge dans sa partie  méridionale 
(figure 2-3). 
(b) Une pente continentale abrupte (17 à 2Q") orient& NNW-SSE et formant le 
flanc mkridional d'une inale longue de  130  km  et large de 25 km (figure 2- 
3): ces deux domaines sont principalement structures par une intense tectonique 
décrochante  (figure 2-4) (Mascle  et  Blarez,  1987;  Mascle t al, 1988; Basile,  1990;  Basile 
et al, 1992,  Basile et al? 1993). 
A l'Ouest de 3"W, la Ride  Marginale  s'incurve selon une  direction EW et  disparait 
vers 3'30'W. A ces memes longitudes, la pente continentale se prolonge par deux fides 
Mineures (longues de 25 km, larges de 7 km, et hautes de quelques centaines de 
m&tres),  disposees obliquement par rapport à la direction  gén6rale de la  marge  (figure 2- 
4) (Basile,  1990; Basile et al, 1992; Basile  et al, 1993). 
A l'Est de 2"15'W, la pente continentale se  substitue à la Ride Marginale et 
connecte directement le Bassin Marginal (au  Nord) à la plaine abyssale (au Sud) (figure 
2-3) (Basile,  1990; Basile et al, 1992;  Basile  et al, 1993). 
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Figure 2-3: 
Carte bathymétrique de  la marge Ivoiro-Ghanéenne présentant les différents  domaines morpho-structuraux de  la 
marge. (d'aprh Basile et al, 1992). 
6 *' --& ISOCHRON OF ÏOP APTlAN (Al & A2) (IN O W Ï 7 7  
I I FOOTOF SOUTHERN CONTINENTAL SLOPE 
HALFGPABEN  INFILLED BY SYN-RIFTSEDIMENTS (A) - . . . ) . . MAXIMAL  EXTENSION OF FIRST POST-RIFT  SEDIMENTS (3) 
NORMAL  FAULT OR DIP  SLIP OF STRIKE  SUP  FAULT 
-O NORTHERN LIMIT OF STRIKE-SLIP TECTONICS 
ANTICUNE AXIS - MAJOR STRIKE SLIP FAULT OR SET OF STRIKE-SUP FAULT 
7 
SHEAR  ZONE  (SEMI-CHAOTIC  ACOUSTIC  FACIES) 
Figure 2-4: 
Carte structurale simplifiCe de  la  marge  profonde de Côte d'Ivoire-Ghana. Ont kt6 représentés les isobathes (en 
std) des séries sédimentaires déformtes lors de la création de la marge ainsi que les principales structures 
tectoniques carcatérisant la marge. (d'aprb Basile et al, 1993). 
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rofsad localis6 dans le Bassin Ivoirien, h l'arrikre de  la E d e  
Mardnale (figure  2-3): 
Ce bassin, caractéris6 dans la bathymétrie par  une  pente douce vers l'WSW, est 
principalement structuré par des failles normales délimitant des blocs basculCs. Pl 
comporte cependant des structures decrochantes qui deviennent omniprésentes au 
voisinage  de la Ride Marginale (Basile,  1998; Basile et al, 1992;  Basile et al,  1993) 
(figure 2-4). 
Ce  bassin  est  subdivise en deux  sous-domaines  par un escarpement  majeur  oriente 
selon une direction NS (localis& à 3"SS'W), qui skpare un plateau relativement peu 
profond à l'Est, d'un domaine profond B l'Ouest  (figure  2-4) (Basile et al, 1993). 
(d) Intersection entre assin Ivoirien Profond et ide Marginale: 
Les relations tectoniques existant  entre le  Bassin  Profond et  la Ride Marginale 
sont complexes. Elles correspondent à l'intersection d'un domaine en extension et d'un 
domaine transformant, est  sont B ce titre  caract6isées par des structures exprimant des 
composantes à la fois divergentes et cisaillantes (Basile, 1998; Basile et al, 1992; Basile 
et  al, 1993) (figure 4). 
A l'arrière  de  la Ride Marginale, les deux  domaines semblent separés par une 
gouttikre visible dans la  pdeo-morphologie  et interpr6tCe comme l'expression d'un 
faisceau majeur de failles  décrochantes (Basile et  al, 1992, Basile et al, 1993). Vers 
l'Ouest, les relations entre le Bassin et  les Rides  Mineures semblent relativement plus 
continues, avec cohabitation des structures normales et décrochantes ('structures en 
queue de cheval') (Basile, 1998; Basile et al, 1992; Basile  et al, 1993). 
L'exploitation des  donnkes sismiques montre que la structuration des différents 
domaines de la marge  contrôle à la fois la skgartition  des diffkrents faciks acoustiques 
et le style de la dkfsmatioa (9 2-). 
Confrontees h des modelisations analogiques tentant de reproduire l'kvolution  de 
la déformation à l'intersection marge en extension/marge transformante, les données 
sismiques  permettent de plus de  contraindre la chronologie et la rkpartition de la 
déformation lors de la structuration  de  l'ensemble  de  la  marge  Ivoiro-Ghanéenne (93-). 
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2- Répartition des faciès acoustiques. 
2.1- En domaine continental: 
a) L'unité déformée Al :  
La série la plus profonde observée sur les profils sismiques monotraces 
correspond à un pseudo-socle acoustique. Dans cette série on distingue deux principaux 
faciès distingués  par  leur  degré de déformation  (figure  2-5a): 
L'unité Al ,  la plus déformée et  la plus profonde, constitue  le substratum de 
l'ensemble de la marge Ivoirienne (Basile, 1990; Basile  et al, 1993) (figure 2-5a).  Ces 
relations  avec le socle  de la marge  restent  actuellement  mal  connues. 
On distingue  dans  cette  série plusieurs  faciès  elon  l'intensité  de 
déformation de la série  euou le  milieu de dépot. Alors que dans le Bassin Ivoirien 
Profond subsistent quelques reflecteurs  de grande continuité, la  série parait beaucoup 
plus  chaotique  au  niveau  de la Ride  Marginale,  des  Rides  Mineures t dans la partie  haute 
du bassin. 
L'unité B repose en discordance sur les différents faciès de Al  (Basile  et al, 
1993;  Lamarche et al, in  prep.); elle est peu  épaisse  (quelques  centaines  de  millisecondes) 
formée  de réflecteurs continus et puissants  dans le Bassin  Ivoirien  Profond  (fugure  2-5a). 
Au niveau de la Ride Marginale par contre,  elle  est  caractérisée par un faciès semi- 
chaotique à chaotique,  et  devient  difficilement  dicernable de la série A 1. 
Cette série post-date le rifting du Bassin  Ivoirien.  Elle  est  par contre déformée  par 
la tectonique transformante qui persiste après le rifting sur la Ride Marginale. Dans le 
bassin  Ivoirien Profond, cette unité  n'a subi qu'une  déformation limitée, caractérisée par 
le  faible rejeu de quelques grands accidents en compression euou en décrochement 
probablement lié au  fonctionnement  de la marge  transformante  (Basile et al,  1993). 
Les dragages et forages réalisés  sur la ride montrent que  la  série déformée est 
constituée de sédiments détritiques tels  que des  grès grossiers, des grès quartzites fins, 
ou encore des pellites (Delteil et al, 74; Blarez et Mascle, 86; Blarez et al, 87; Mascle, 
Auroux  et  al, 89). 
La  datation des séries Al et  B  reste  problématique.  Le dépot de la série A l  
pourrait débuter au crétacé inférieur.  L'unité  B daterait quant à elle de  1'Aptien ou de 
1'Albien-Cénomanien  (Basile et al,  1986)  (tableau 2-1). 
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\ 
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. I  
I N - S escarpment 
* Figure 2-5a; 
La figure prCsente deux extraits de profils oriends respectivement selon des directions E-W et N-S ainsi que leurs 
interpritations. La sCrie A forme le pseudo-socle acoustique de la marge et pourrait  correspondre 2 la série syn- 
rift de la marge. La sCrie B repose  en  discordance sur la strie A. Elle pourrait correspondre It la premitre s6rie 
ant6-rift du bassin, tout en étant  contemporaine  des mouvements transformants se poursuivant sue la bordure du 
continent. Les deux stries sont recouverte par une couverture post-tectonique d6composte en quatres unitEs 
stratigraphiques C, D, E et F.(d’aprt?s Basile e t  al, 1993). 
* Fipure %Sb: 
Extrait de profil enregistr6 sur le 
domaine  octanique  (peofil IG3, 
campagne EQUAMARGE 1988) et 
prisentant les diffirentes  unités 
stratigraphiques I & VI1 dCposées sue 
la croûte océanique. (d’aprss Basile, 
1990). 
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b) Les unités non déformées C. D, E et F: 
Des séries non déformées comblent peu à peu les reliefs formés  par  déformation 
des unités antérieures qu'elles recouvrent en discordance (figure 2-5a). Ces séries sont 
généralement concordantes entre elles. Elles marquent la fin de la tectonique sur 
l'ensemble de la marge. La géométrie des horizons  sismiques  montre  que le dépot de la 
série  D est contemporain d'une  surrection relative de la Ride Marginale par  rapport  au 
Bassin Ivoirien. Cette surrection, qui pourrait être de l'ordre  de 1 km (Basile et al, 1993) 
est interprétée comme  une conséquence du  réchauffement  de la marge  lors  du  passage de 
la dorsale le long de  son flanc méridional (Basile  et a, 1993). 
Les variations  d'épaisseur de  cette  série  sont en général dues aux variations 
d'épaisseur de l'unité C, et à l'érosion de certaines  unités  par  chenalisation. 
L'âge des dépots post-tectonique  est,  comme pour les  séries  déformées, peu 
contraint. Il pourrait débuter durant I'Albien ou le Crétacé supérieur (Basile et al, 1993) 
(tableau  2-1). 
2.2- En domaine océanique (unités I à VII): 
Les unités  déposées sur le domaine océanique recouvrent en onlap  la pente 
méridionale de la Ride Marginale et sur les reliefs du socle  acoustique  océanique.  Blarez 
(1986) puis Basile (1990) définissent sept unités stratigraphiques numérotées de I à VI1 
(figure 2-5b).  L'âge  des séries proposé par  Blarez  (1986)  est  reporté  dans le tableau 2-2. 
1 Units 11 hypothesis 1 
(this paper) (this paper) 
to uppermos~ hlbian 
lalc Albirn 
Ctnomanian Apdan 
IO 
IO lower CICraccous lower C I C ~ c e o u s  
Tableau 2-1: 
L'âge   d s   d i f f t ren tes   s t r ies  
stdimentaires reposant sur la marge 
n'est pas connu avec certitude. Le 
tableau  synthttise  les  difftrentes 
hypothbses  proposdes B ce  jour. 
(d'aprks Basile et al, 1993). 
Unités Age 
I Cénomanien  inférieur (?) (à l'est de 2OW) 
II Post-Cénomanien  inférieur 
III Campanien-Maestrichtien 
IV  paléocène 
V Eocene 
VI-VI1 Oligocène à actuel 
Tableau 2-2: 
Age  propost  pour  les  difftrentes 
stries stdimentaires  dtpostes sur le 
domaine octanique. (d'aprbs Blarez, 
1986 et Basile, 1990). 
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3- Chronologie de la dCformation et evolution poIyphas6e de la  marge Ivoiro- 
@haneenne (Basile et al, 1992; Basile et al, 1993): 
3.1- Le shde transformant continenucontinent [Ant6-CCnomaniernJ: (figure 2-6a,b) 
(1) Tectonique syn-rift et syn-transform: 
e Bans le Bassin  Ivoirien  Profond, le début de l'extension est marquC par la crCation de bassins 
syn-tectoniques formant des demi-grabens. La serie A l ,  qui  se dbpose sur l'ensemble de la marge, 
s'Cpaissit localement dans ces  bassins. 
Sur la future marge  transformante  (bordure m6ridionde du seapent divergent), les s&hents sont 
d6fomCs  par des dbcrochements  obliques CphCmbres, rapidement remplacds par  de g m d s  décrochements 
pxallMes B la direction transformante. 
e Au fur et B mesure du ddplacement  relatif des plaques, le rifting progesse  de  la pgriphkrie  du 
bassin  vers son centre structurant la marge  en extension selon une  direction dominante Id-S. 
Parallblement, le dbcrochement se propage sous forme d'un faisceau  dbcrochant  incurvk  vers la 
marge en extension qui  se connecte  aux failles n o d e s  pour former une terminaison en queue de cheval 
localisant des composantes A la fois  decrochante et normale. La composante  dkcrochante se manifeste par 
le deplacement vers le domaine CtirC de blocs crustaux plus Cpais, dors que la composante normale se 
traduit par une rotation des structures  du  bassin, faisant localement rejouer les accidents avec une légbre 
composante inverse, formant ainsi la pente septentrionale de  la Ride Marginale.  Chaque phase du rifting 
s'accompagne d'une nouvelle  progression du  dCcroctaement  vers l'axe du bassin et du dbveloppement  d'une 
nouvelle terminaison en queue de cheval; B l'arribre, l'activite de cette dernibre devient fossile et  est 
remplacee  par  une ne Principale de DLplacernenr Ctroite accomodant la totalit6 du déplacement. 
A la fin du rifting, la terminaison en queue de cheval affecte une croûte continentale lagement 
amincie et forme les Rides Mineures. 
0 La majeure partie de la structuration  tectonique de l'ensemble  de la mage  1~0ir0-Ghanbe~e n 
pente,  Rides, Bassin Ivoirien  Profond s'achbve B cette Cpoque. 
(2) Tectonique  post-rift et syn-transform: 
La limite AptiedAlbien, qui correspond B un changernent de direction de deplacement dans les 
reconstitutions cinCmatiques  (Sibuet et Mascle, 1978; Rabinowitz et LSrecque, 1979; Blarez, 1984; 
Mascle et al, 1988), marquerait I'accrCtion intiale B l'axe du  Bassin et I'age de  la Break-up dans le Bassin 
Ivoirien Profond. La zone principale de dkplacement liCe au mouvement transformant reste active, 
locallisée sur la Ride Marginale et les Rides Mineures. Quelques accidents majeurs rejouent en 
transpression dans le Bassin. 
3.2- Le stade transformant continent-odan [CCnomanien A Snntonien]: (figure 2-6c) 
Au début du @&nommien, un Eger changement de direction de l'extension pourrait être attribué h 
un changement dans la nature du contact transformant qui passe du stade intra-continental au stade 
continentlocCan. Pendant cette piriode, la tectonique transformante majeure se localise au Sud de la Ride 
Marginale,  probablement sous l'actuelle  pente  continentale ainsi que SUE le domaine ocCanique adjacent. 
Le passage de  la dorsale le long de la marge  pourrait  correspondre A une surrection  thermique de la 
Ride Marginale, qui pourrait atteindre 1 h B 20 km de  la transition continent-ocean, donnee par la 
gCométrie des dCpots  du  Bassin  Ivoirien  Profond. 
3.3- Le stade marge transformante passive [Santonien et post-Santonien]: (figure 2-6d) 
A partir du Santonien,  l'activitk  tectonique  s'achbve. Cette période, qui d'aprbs  les  reconstitutions 
cinématiques de l'Atlantique Sud, correspond il une nouvelle réorganisation de l'ouverture (Sibuet et 
Mascle, 1978; Rabinowitz et LaBrecque,  1979; Blarez, 1986), marque la fin du mouvement  transformant 
le long de la marge transformante de  Côte d'Ivoire-Ghana. La marge est alors passive est n'est plus 
soumise qu'il des mouvements  verticaux  imputés h des taux de subsidences variables selon les différents 
domaines  de  la marge. 
Au sein du  Bassin  Ivoirien  Profond,  les séries post-dkforrnation sont isopaques et tkmoignent 
d'une subsidence  constante  de  cette  partie de la marge. 
La subsidence semble s'effectuer en deux temps: h partir du Santonien, on observe un 
approfondissement de la partie Nord du plateau et, h partir du paléocbne, un approfondissement de 
l'ensemble du bassin  par  rapport au plateau et du  plateau par rapport h la  ride  (Basile,  1990). 
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Figure 2-6: 
Evolution en quatre stades de la marge transformante de  Côte d'Ivoire et  de son intersection avec  le  segment 
divergent adjacent, reconstituée d'après les dondes  de sismique rkflexion et l'apport de modbles analogiques 
tentant de reproduire les premiers stades de formation d'une intersection segment transformandsegment 
divergent. (d'aprbs Basile et al, 1993). 
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Stable depuis $6 MA. environ, la marge de Cete d'Ivoire-Ghana peut Stre 
consid6rée comme un exemple de marge transformante miiture présentant dans sa 
structure superficielle les caractères  morphologiques  d'une  Marge Transfomante typique 
dCcrits dans la premihre  partie du E I ~ U S G I ~ ~  (voir CH-II). 
L'étude de la  structure  superficielle de la marge  montre que  de part sa position 
particulikre en bordure de segment  divergent,  la marge transformante prisente des 
caractéristiques qui lui sont propres, avec notamment la prisence d'une ride 
mophologique  appel&  Ride Marginale B la fimite  conainent./odan. 
L'Ctude des structures superficielles (données sismiques et modélisation 
analogique)  permet  de situer  clairement la ide Marginale sur le domaine 
continental. La Ride  Marginale  constituerait  la bordure  mCridisnak d'un 
segment de marge en extension engag6 dans le mouvement transformant. 
La structuration  de la f ide Marginale et des Rides Nneures serait donc contemporaine du 
rifting  initial séparant les continents Brésilien et Africain de part et  d'autre du Golfe de 
Guinée naissant. 
Les études de la structure superficielle permettent  de localiser la déformation au 
cours de  la  formation  polyphasée  de la marge transformante de C6te  d'Ivoire-Ghana: 
Lorsque le décrochement se fait entre deux blocs continentaux ipais, la 
déformation cassante est symétrique, A cheval sur les  deux  plaques. 
e Lorsque le contact transformant  sépare deux domaines crustaux d'épaisseurs 
différentes, %a déformation  cassante se localise sur le  domaine  crustal le plus  mince. 
Enfin, lors du mouvement transformant continent/océan, la majeure partie de  la 
dCformation cassante semble se localiser sur le domaine  océanique et éventuellement sur 
la pente continentale. Ceci peut sembler surprenant aux vues des comportements 
rhéologiques respectifs des lithosphkres océaniques et continentales, qui indiquent une 
plus  grande résistance du domaine océanique, liée au comportement de l'olivine (Ranalli 
et  Murphy, 1983). Cette répartition de  la déformation fragile est également observée  le 
long  d'une  marge transformante active, localisée  dans  le  Bassin  de Guaymas (Californie) 
(Lonsdale, 1985). L'explication  se trouve donc  certainement  dans  l'étude du 
comportement rhéologique de la  zone transformante active (et chaude) à l'échelle de la 
lithosphère. 
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CHAPITRE II  
STRUCTURE  CRUSTALE DU DOMAINE  OCÉANIQUE 
- CHAPITRE II - 
STRUCTURE CRUSTALE DU DOMAINE OCÉANIQUE: 
ÉVOLUTION A L'APPROCHE DE LA MARGE 
TRANSFORMANTE. 
A- INTRODUCTION: INTÉRET DE L'ÉTUDE. 
-1- Structure crustale des domaines  océaniques  adjacents 
aux marges transformantes: une lacune à combler. 
(1) Les Ctudes portant sur les marges wansformantes se sont toujours intkressCes 
prCf6rentiellement au domaine  continental parce qu'il constitue la marge proprement 
dite, mais  aussi  parce que l'information superficielle y est plus riche: d'une part I'Ctude 
pr6cise de la bathyrnCt1-k donne de prerrlikres  indications SUT les styles tectoniques et les 
directions structurales de la marge, et d'autre part les outils gkophysiques tels que la 
sismique rCflexion monotrace permettent de retracer I'kvolution ghdynamique de la 
marge inscrite  dans la succession  skdimentaire. 
(2) La crkation du domaine océanique marque la fin de la tectonique active de 
formation de la marge; les skdiments dkposCs sur la croûte nCoform6e sont postkrieurs h 
l'activit6 tectonique de la marge et ne peuvent par consequent apporter que peu 
d'information sur l'histoire de cette dernihe. De mCme, la structure profonde de ce 
domaine a kt6 peu explorde, probablement Ih encore parce que I'accrktion océanique 
marque la fin de  l'histoire  active  de la marge. 
Aussi les donnks dont nous disposons pour contraindre la structurc  crustale 
ocCanique au voisinage  des  marges  transformantes sont-elles dparses et peu prkcises: sur 
la marge Sud Ouest de Terrc-Neuve consid&& comme actucllcmcnt une des plus 
ktudikes, la structure ockanique est ddduite des  donndcs de rkrraction enregistrkes par 
deux OBSs seulement (Todd et al, 1988). Les auteurs donnent des vitesses comprises 
entre 5.0 et 6.5 km/s pour  la croûte ockanique ct unc &pisseur de 6 km.  Sur la marge 
d'Exmouth  (Ouest Australie), Lorenzo ct al (1991) donne unc vitesse variant de 4.5 h 6.8 
km/s et une dpaisseur de 8 km. Les dtudcs portant sur les autres marges  transl'ormantes 
sont dkduites de profils  gravimktriques  s6cants h la marge; les modhles crustaux sont lh  
encore peu précis puisque définis par des valeurs de densité et d'épaisseur erustale 
moyennes (voir première partie, .figure 1-6). 
Or nous avons, au cours de  la première partie de ce mémoire, soulign 
reprises l'importance des informations que pouvait contenir la  structure du domaine 
océanique adjacent au marges transfo'ormantes pour comprendre la structuration de ces 
marges. Aussi dans ce chapitre nous sommes-nous attachds h déterminer aussi 
pr6cisément que possible la structure crustale ockanique au voisinage de la marge de @&e 
d'Ivoire-Ghana (figure N a ) ,  pour laquelle nous disposions ii la fois de donnkes de 
sismique rêflexion (monotrace et muititrace), de donndes de sismique rkfraction et de 
donnêes gravim6triques. 
tructuse crustale ocian ique:  timoin de la 
structuration profonde des marges transformantes. 
2.1- Contexte géodynamique particulier de I'accrCtion: 
Les domaines  océaniques  adjacents  aux  marges  transfolmantes se mettent en place 
alors que la ride d'aecrktion balaie la marge (figure 2-8b), marquant la fin du mouvement 
transformant  le  long du contact condnendodan. La croûte océanique crCCe h ll'intcrsection 
Ride - Marge Transformante se met  cn place  passivement contre la marge ii l'cxtrkmitt? de 
du dkcalage ('offset'), alors qu'elle subit une tectonique en  dkcrochement du côtt? actif de 
la transformante. Ainsi, les donnaines ocCaniques localisés en pied de marge 
transformante ne sont pas tectonisés et leur structure reprksente la seule 
influence de la  proximitt5 d'une litRosph23re continentale épaisse et froide 
sur le processus d'accr6tion. Les seuls mouvements ayant pu affecter la lithosphère 
ockanique au niveau de la zone de fracture sont des mouvements verticaux liés B une 
.' éventuelle diff6rence du taux de subsidence entre domaines continental et ocdanique de 
part et d'autre  de la transition  continent-océan (voir première partie). 
Au voisinage d'une margc transformante, l'accrétion o c h i q u e  se dkroule donc 
dans un environnement chimique, mécanique et thermique t r i3  diffkrent de 
l'environnement classique intra-océanique. I1 est possible quc cet environnement influe 
sur l'accrktion et sur la structure du domaine oceanique d'unc part  par contamination 
chimique, et d'autre part par influence thermo-mécanique. 
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-\Ire 2-5: 
a) Configuration actuelle de l'Atlantique Equatorial: la marge transformantc de Côk d'Ivoire-Ghana prolonge la 
zone  de fracture de la Romanche,  active  entre les deux segments de dorsale qu'elle dicale. LC domaine ocCanique 
étudi6 est situ6 en base de marge, dans  l'encadré. 
b)  Configuration de la marge h -75-80 Ma, lors de l'accrétion  en base de margc du domaine o c h i q u e  étudié. La 
tectonique coulissante est limitée ?I la portion transforn1ante active de la zone de fracturc, situCe h l'ouest du 
centre d'expansion. A l'Est du centre d'expansion. la croQte S C  met en place 'passivcmcnt' contre la marge 
transformante. 
Les figures sont  construites à partir de la rcconsmction  cinimatique de  Sibuet et Masclc, 1978. 
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2.2- Vers une meilleure dkfinition des Cchanges de matikre  transverses 
aux marges transformanles: 
La structure ocCanique actuelle peut  notamment permettre de cerner d'Cventuels 
apports de matCriel continental vers le domaine ockanique lors de I'accrktion, ou 
postkrieurement à I'accrktion. 
En effet, nous avons soulignk dans la premikre partie de ce manuscrit les 
consCquences que prksenterait une contamination continentale sur la structure crustale 
ocdanique.  Rappelons  brikvement (I)  qu'une contamination & petite Cchelle 
engendrerait une hrttkrogén6itk clvstale suffisamment  importante  pour &re dkelke sur des 
donnees de sismique  t (2) qu'un Cventuel fluage  de crofite Continentale 
inferieure vers le domaine ockanique immkdiatement après le passage de la ride 
d'accretion se manifesterait sur les modèles de rkfraction soit par un Cpaississement 
crustal soit par  une  zone ii faible vitesse  localiske  entre  croûte t manteau  ocdaniques (voir 
premiire  partie, CH-II-D.2). 
2.3- Vers une meilleure comprkhension  des processus d'accr6tion 5 
proximité d'un domaine continental: 
I1 est par ailleurs possible que la  proximit6  d'unc lithosphh-e '6paisse' et 'froide' 
influe sur le processus  d'accrdtion: 
Une telle  influence a 616 dkmontrrte aux intersections ide - Zone de 
Fracture intra-océanique c'est h dire dans un contexte gdodynamique de l'accrktion 
tr&s comparable i celui dCcrit ci-dessus (Detrick et Purdy, 1980; White et al, 1984; 
Cormier et al, 1984; Prince et Forsyth, 1988;  Minshull ct al, 1991):  au voisinage d'une 
marge transformante comme au voisinage d'une zone de fracture, l'accrdtion se fait en 
terminaison de sepment ocdanique, h proximite d'une lithosph&re plus epaisse et plus 
froide que la ride d'accretion (dans le cas  des zones transformantes intra-oceaniques, la 
dorsale fait face h une lithosphkre oceanique plus 2g6e et donc plus dpaisse et plus froide) 
(figure 2%). Dans les deux cas kgalement, la croûte n6oformCe est soumise ii une  
tectonique active decrochante sur  le llanc transformant d e  la dorsale, ct une absence 
d'activittf.  tectonique  d6cl.ochante sur le  flanc  passif  de cette dernikre (ligure 2-84. 
Les contextes de l'accrdtion &tant similaires et Ics zones dc fractures intra- 
ockaniques ayant fait l'oh-jet de nombrcuses citudcs recentcs, nous tcntcrons de comparer 
les structures  crustalcs o c h i q u e s  pour  les deux types  d'intersection  Ridc - 
Transformante. 
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-3- Conclusion. 
L'intkrêt. d'une ktude dCtaillCe de la structure du domaine ockanique est donc 
double: 
L'Ctude doit en premier lieu permettre de caractériser précisément la 
structure crustale d'une croûte océanique mise en place à proximité d'une 
marge transformante. 
Elle doit en outre répondre aux questions suivantes: 
(1) La structure crustale d'une croûte ockanique kvolue-t-elle h l'approche d'une 
marge transfomante? 
(2) La structure crustale ocCanique est-elle comparable h celle rencontrde h 
proximité  des  zones de fracture  intra-ocCaniques? 
(3) L'influence thermique du continent proche est-elle suffisamment importante 
pour  modifier les processus  d'accrktion? 
(4) Y a-t-il contamination de la croûte ockanique nouvellement crCt5e par du 
madriel continental et si oui h quelle  échelle? 
(5)  Une fois le domaine ockanique form& quelle est la nature et l'importance des 
kchanges thermiques et de matihe entre domaines continental et ockanique h travers la 
transition  continent-ocban? 
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B- LES DONNÉES. 
La structure du  domaine  océanique proposée dans ce chapitre est déduite de 
l'utilisation conjointe de données de sismique réfraction et de sismique réflexion 
multitrace acquises lors des campagnes EQUASIS et EQUAREF. Nous avons par 
ailleurs utilisé quelques profils  de sismique monotrace enregistrés pendant la campagne 
EQUAMARGE 88. 
-1- Localisation des profils. 
1.1- Les données  de  sismique  réfraction: 
Nous disposons sur le  domaine océanique de deux  profils de sismique réfraction 
EQR4  et  EQR5,  orientés  sub-parallèlement à la pente  continentale  (figure  2-9). 
Le profil EQRS, situé à une distance comprise entre 45 et 60 km de la base de 
la pente  continentale,  est  supposé être suffisamment éloigné de la marge  pour ne pas  être 
soumis  aux  éventuelles  perturbations  liées à la proximité de cette  dernière. I1 peut à ce  titre 
être considéré comme un profil de référence. Ce profil, d'une longueur de 125 km, 
comprend quatre OBSs: trois d'entre  eux,  numérotés  de 1 à 3 proviennent de 
I'ORSTOM,  le  dernier  (DOBS A) provient de 1'10s Wormley. 
Le profil EQR4 est  situé h une distance comprise entre 15 et 30 k m  de la base 
de la pente  continentale. I1 doit  permettre  de  comprendre  comment la structure océanique 
est affectée par la proximité du domaine continental. Long de  124 km, ce profil  compte 
trois  OBSs  (ORSTOM)  numérotés de 1 h 3, et deux DOBSs (10s Wormley)  numérotés A 
et B. Les données du DOBS By très bruitées, n'ont pu être utilisées  qu'h  proximité du 
récepteur. 
. 1.2- Les  données  de  sismique  réflexion: 
Nous disposons sur le domaine océanique de douze segments de profils de 
sismique  réflexion  multitrace  (figure  2-9): 
0 Le profil MT16, recouvre une partie du profil EQR4 (figure 2-9). Les 
réflexions sédimentaires observées sur ce  profil, comparées aux  donnees  de refraction, 
permettent  de calibrer précisément  les  vitesses associées aux  différents  faciès  sismiques 
repérés au voisinage  des OBSs. Ces rtflexions permettent ensuite d'interpoler entre les 
OBSs la géométrie des unites modélisées, ce jusqu'au toit d u  soclc. L'utilisation 
conjointe des deux outils donne ainsi une trks bonne contrainte à toute la partie 
superficielle du  modèle  vitesses/profondeurs  proposé. 
Les profils  transverses (figure 2-9) nous  permettent de suivre I'évolution des 
structures perpendiculairement h la marge transformante, entre les profils de rHraction, 
mais aussi de part et d'autre de ces profils. En particulier, les profils MT01 et MT02 
recoupent les profils de  réfraction. Les autres  profils permettent de suivre I'évolution  les 
structures longitudinalement h la marge, là oh nous ne disposons pas de données de 
réfraction (figure 2-9). 
Nous avons également utilis6 pour cette etude un certain nombre de profils  de 
sismique  monotrace acquis lors des campagnes EQUAMARGE 83 et EQUAMARGE 
88 (figure 2-9)> afin de complkter  la couverture  des  données  EQUASIS. 
Malheureusement, la majorité de ces profils ne se prolongent que peu sur le domaine 
oc6anique et les donnees, souvent enregistrées pendant  les girations du bateau, doivent 
être utilisées avec prkcaution. 
-2- Sequence traitement - intespsbtation des 
2.1- Les données de sismique réfraction: 
(1) La s6querace de  traitement utilisCe comprend: 
Une correction en temps des données, like h la dérive des horloges 
inetrnes aux OBSs. 
4 Une  correction  des distances source-récepteur h partir (1) des données 
corrigées de navigation (relocalisation des  tirs) et (2) de la prosition exacte des OBS 
recalculée partir des  temps  d'arrivCe de l'onde  dans  l'eau h proximité  des OBSs. 
Une  déconvolution du signal  pour  les sections sismiques permettant de 
travailler sur les  temps d'arrivée. La déconvolution, qui modifie l'amplitude du signal, 
n'est pas appliquée sur les données utilisées lors du  calcul des sisrnogramrnes 
synthétiques. 
L'application d'un filtlc de  type  Butterworth (5- 15 Hz). 
L'application d'un ga& linCaire  fonction de la distance  source-rkcepteur. 
(2) L'interprétation  des données correspond il la rnod6lisation directe des 
temps  d'arrivées  et des amplitudes observis sur Ics enregistrements sismiques. La 
modélisation est effectuée par  le biais de tracés  de  rais  dans u n  motlClc (Jeux dimcnsions 
défini par une  loi  de  répartition  des  vitesses  de  propagation  des  ondes P n  fonction  de la 
profondeur. Un premier modèle est défini a priori, puis modifié par essais - erreurs 
successifs, jusqu'à obtenir une bonne adéquation entre temps d'arrivées observés et 
calculés d'une' part (ordre de 200 ms), et entre les sismogrammes synthétiques et 
observés d'autre part.  L'adéquation entre sismogrammes  observés et calculés est estimée 
visuellement. 
2.2- Les  données  de sismiaue réflexion: 
a) Le traitement  des  données de sismique  réflexion  multitrace a été effectué grâce 
aux logiciels  GEOMAX et GEOVECTEUR, au centre  de  traitement  sismique  de  l'Institut 
de Physique du Globe de Stasbourg. 
La  séquence  de  traitement  appliquée est la suivante: 
(1)  Sélection  des  traces,  élimination  des  traces  bruiterais. 
(2) Filtrage  fonction  de la profondeur  (3-13 - 65-75 Hz). 
(3)  Égalisation  dynamique  fonction de  la  profondeur 
(faciès  acoustiques  organisés: 800 ms; socle  acoustique:  1500 ms). 
(4) Mute 
(5) Analyses  de  vitesses  (Correction NMO). 
(6)  Addition  en  couverture 24 traces. 
(7)  Filtrage  fonction  de la profondeur  (3-13 - 65-75 Hz). 
(8) Égalisation  dynamique  fonction  de la profondeur 
(faciès  acoustiques  organisés: 800 ms; socle  acoustique:  1500 ms). 
(9)  Migration  post - addition  par  équation  d'ondes. 
(10) Filtrage  fonction  de la profondeur (3- 13 - 65-75 Hz). 
( I  1) Amélioration  de la cohérence. 
(12) Gain  fonction de la profondeur. 
b) Une partie des données de sismique réflexion multitrace a par ailleurs fait 
l'objet  de modélisations de l'atténuation des  ondes P (Rappin, 1992) (voir $D-3, ce 
clmpitl-e). 
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1.1- Caractdristiques des donnies: 
Les données de tous  %es OBSs disposés  en domaine océanique sont de tri% bonne 
qualité et presentent un excellent  rapport signalbruit, B l'exception  des  données  du DBBS 
B situé sur le profil EQR4. Le faible espacement entre deux tirs consécutifs (environ 
170 m) permet par ailleurs une  bonne condation entre les  sismogrammes. 
Les sections sismiques correspondant aux geophones verticaux des OBSs sont 
respectivement représentées sur les  figures 2- 11 et 2- 12 pour  les  profils EQR4 et EQR5. 
La vitesse  de  reduction utilisCe  est de 6 k d s .  
Sur la figure 2-1 le, le profil de sismique réflexion MT16 h été représenté i la 
même échelle horizontale que les  données de sismique  réfraction du profil EQR4. 
a) Influence des reliefs de  socle sur les  temps d'arrivees. 
(1) La comparaison entre les enregistrements des différents OBSs d'un même 
profil montre que pour une même distance source - OBS, la vitesse apparente des 
différentes hodochrones est tri% variable. Sur l'enregistrement de I'OBS 2 du  profil 
EQR4 par exemple (figure 2-1 1 b), la vitesse apparente de I'hodochrone SO 1 est 
respectivement voisine de 4.5 et 5.5 km/s h l'Ouest et d l'Est de I'OBS. 
Ea comparaison des données de réfraction (figures 1 la-d) et des données de 
sismique réflexion multitrace enregistrées sur le même profil (MT16, figure 2-1 le) 
indique que ces  variations sont clairement csrrél4es avec la  présence de reliefs formés 
par le toit du socle (figure 2-1 le). Par exemple, on reconnaît sur les enregistrements des 
OB$ 1 et 2 du profil EQR4 les effets des reliefs A et B (figures 2-1 la,b  et  e)  sur les 
temps d'arrivées de l'onde Pn. L'importance des variations devitesses apparentes est 
directement  reliée h la dimension du relief. 
Sur les données du profil EQRS, des  fluctuations  de  vitesses  comparables  peuvent 
être observées, probablement de même origine que sur le profil EQR4. Nous ne 
disposons toutefois pas pour ce profil d'enregisrrernents de sisrnique rtflexion pour 
corrtler la géométrie des  hodochrones  avec la géornttrie clu toit du  socle tout au long du 
profil. 
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Pour  l'ensemble  des  données enregistrées sur le domaine  océanique, la corrélation 
d'un enregistrement à l'autre d'hodochrones correspondant à la propagation  des ondes 
dans  une  même  unité du sous-sol  ne peut être effectuée à partir  des  vitesses  apparentes. 
(2) Pour s'affranchir d'une partie de l'effet des reliefs de socle sur les temps 
d'arrivées, des corrections topographiques auraient pu être appliquées. Mais les 
méthodes de corrections  nécessitent toutes une  connaissance  précise du point d'entrée du 
rai (distance  au  récepteur et profondeur) et du paramètre du rai  en ce point  (Purdy,  1953). 
La topographie du socle, très accidentée, ainsi que l'épaisse couverture sédimentaire, 
rendent l'incertitude sur I'évaluation de ces paramètres trop importante pour que l'on 
puisse  appliquer  cette  correction. 
b) Influence de la faible éaaisseur crustale sur la détermination des temm 
d'arrivées: 
(1) Les vitesses  apparentes supérieures à 7.8 k d s  sont observées à partir  d'une 
distance  Source - Récepteur  variant entre 14 il 17 km selon  les OBSs ((S03) et  (Pn) sur la 
figure 2-1 1). Ces  vitesses sont classiquement attribuées à la  propagations  des  ondes P 
dans la manteau  lithosphérique  (par exemple Spudich  et  Orcutt, 1980; Purdy, 1983). 
En milieu océanique, la distance source - récepteur minimum à laquelle sont 
observées  en  premières  arrivées les ondes réfractées  dans  le  manteau  est  généralement  de 
l'ordre de 35 km (figure 2-10; Houtz, 1980; Purdy, 1953). Cette distance est nettement 
supérieure à la quinzaine de kilomètre  observée sur nos données.  Cette  particularité  nous 
renseigne  d'ores et déjà sur I'épaisseur  crustale,  anormalement faible. 
- fipure 2-10: 
Exemple de sismogrammes enregistrts en  domaine  Atlantique. Les premières arrivées Pn sont 
observées h une distance de 35 km de I'OBS. La comparaison avec les données du profil EQR4 (figure 2-1 I )  
indique que la croûte océanique sur le domaine ltudiée est d'épaisseur moindre (les premitres arrivées Pn sont 
observées B une distance de 15-15 km seulement de I'OBS). (d'après Purdy. 1953). 
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a-d) Sisn~ogramn~es  enregistrés pnr les OBSs du Profil EQR4 représentis en fot~ction de la distance i I'ODS et (lu temps rdduit. 
HZ). Un gain linéaire en fonction de la distance est appliqué. Les sisn~ogrammes sont reprisentes en aire variable. Cette 
La vitesse de réduction est égale ?I 6 kds .  Les  données  sont  déconvoluées et filtrées (fillre passe-bande de Butterworth: 5-15 
représentation favorise la corrélalion des arrivées sismiques d'un tir à l'autre. 
Les hodochrones correspondant aux sediments sont numirotées sx; les l~odocl~rot~es correspondant au socle acoustique sont 
numérotées SOX. (voir le texte pour plus de ditails). 
c) Le profil MT 16 est  représentt à la même ichelle horizontale que les profils de sismique réfraction. Noter l'effet des reliefs 
du toit du socle acoustique sur l a  temps d'arrivZes observh sur les  données  de sismique  réfracrion . 
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fipure 2-12: 
a-d) Sisrnogrammes enregistrés par les OBSs du Profil EQR5 et reprisentés avec les caractiristiques dicriles 
dans la légende de la figure 2- 11. 
w z 
3 
0 
Temps réduits (Vred=6.0 km/s) ,, . .  .. . 
O 
rc) 
I 
O * 
I 
ln O 
I 
I l L 
J 
85 
(2) Cette faible épaisseur crustale influe sur la définition des milieux plus 
superficiels: en e.€fet, les sédiments et le socle ((si) B (SOi) sur les figure 2-12 et 5)  sont 
définis: 
(i) par %es prem2res arrivées  limit6es aux distances  Source - RCcepteur comprises 
entre 5 km  et 15 km environ. De part et d'autre de cette fourchette, la première arrivée est 
constituée par l'onde dans  l'eau (distance Source - Récepteur comprise entre O et 5 km) 
ou l'onde Pn (distance Source - Récepteur supérieure à 15 km). 
(ii) par des secondes arrivées comprenant des ondes réfractées, des ondes 
réfléchies  et  des  artefacts. 
La concentration sur une faible distance (10 km) des différentes arrivées 
definissant la croûte, à laquelle s'ajoute la deformation liée à la presence des reliefs 
de socle, rendent trks delicate l'individualisation des  hodochrones caractérisant la 
propagation des ondes P dans la croûte. 
c)  Implications auant au choix  de la méthode  de modGIisation: 
(1) Modelisation en une  dimension: 
Genéralement, la modélisation des temps d'arrivée débute par une  première 
modélisation en une dimension des données de chaque OBS d'un profil. Cette étape 
permet de repérer les hodochrones sur chacun des enregistrements du profil et de 
construire u n  premier modèle vitesses/profondeur pour  chaque OBS. Lorsque vitesses 
apparentes et vitesses effectives de propagation sont proches,  c'est h dire lorsque les 
couches  sont planes et homogènes, on peut corr6ler entre eux  les resultats des différents 
OBSs et construire un modèle  deux dimensions pour  tout  le  profil. Ce modèle est ensuite 
affin6  par tract de rais  deux  dimension  dans ce modèle. 
Ea complexité des données des profils EQR4 et EQR5 rend impossible la 
modélisation vitesse/profondeur en une dimension des donnees. En raison de la 
topographie accidentée du toit du socle vitesses effectives de  propagation et vitesses 
apparentes sont trop différentes pour que des modèles simples en couches planes et 
homogènes puissent avoir une quelconque validit6 clans notre cas. Aussi avons-nous 
directernent réalisé la modélisation des temps d'arrivées en deux dimensions de nos 
donnies, le  modèle  initial  étant  ici  contraint  en  partie  par le profil de sismique  rdflexion. 
(2) Mod6lisation en deux dimensions: 
Les caractéristiques spécifiques de nos donnkcs limitent la I-Csolution dc la 
modClisation. Notre principal ob-jectif est donc dans le cas prdsent (le mod4liser les 
.grands traits observés grâce à un modèle vitesse/profondeur aussi simple que 
possible, et non de rendre compte  de  chaque détail, travail qui  n'aurait  pas  eu de réelle 
signification. 
La modélisation  en  deux  dimensions  des données est réalisée en deux stades: une 
première modélisation directe  deux dimensions des temps d'arrivées par essais - 
erreurs successifs permet de construire un premier modèle des variations de vitesses  de 
propagation  des  ondes P avec la  profondeur.  Le  modèle st ensuite  précisé et affiné par la 
modélisation des  amplitudes à l'aide de sismogrammes  synthétiques. 
Pour la modélisation  des  temps  d'arrivées c o m e  pour  celle  des amplitudes, nous 
avons utilisé les algorithmes mis  au point  par Zelt et Ellis (1988) et Zelt et Smith  (1992). 
Pour le calcul des  sismogrammes,  ces  algorithmes utilisent la  théorie asymptotiques des 
rais  d'ordre  zéro (ART: "asymptotic  zero  order  ray theory": Ceverny et al, 1977). 
1.2- Modélisation en deux  dimensions  des  temps d'arrivées: 
a) Numérisation  des  temps  d'arrivées: 
Les  temps d'arrivées observés corrélés sur plusieurs sismogrammes consécutifs 
d'un même enregistrement sont systématiquement numérisés. L'erreur sur le temps 
pointé est de l'ordre de grandeur du pas d'échantillonnage des sismogrammes pour  les 
premières  arrivées, soit de 100 ms environ.  Elle  est  beaucoup lus difficile h estimer pour 
les secondes arrivées. En effet, les arrivées secondes correspondent presque  toujours h 
l'interférence de plusieurs arrivées, et  l'on  n'est jamais certain  de  pointer le début d'une 
arrivée qui peut être masqué par une autre arrivée de plus forte amplitude. Cette 
incertitude  pourrait  atteindre  dans  certain cas 0.25 s, c'est à dire la durée  de  I'ondelette. 
b) Contraintes  et  principes de modélisation: 
(1) La modélisations des  temps d'arrivtes a étt effectuée avec les contraintes 
suivantes: 
(i) La lithosphkre  est  supposée M e .  
( i i )  Les modèles sont construits aussi simples que possible tout en restant 
compatibles  avec nos données. 
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(iii) Un modèle  unique est construit  pour  chacun  des  deux  profils EQR4 et EQWS, 
qui doit rendre compte des temps d'arrivCes observ&  pour tous  les emregistrements 
du profil. 
(iiii) Le modBPe doit &re compatible avec la sismique r6flexisn lorsqu'elle 
existe. 
(2) Les différentes unités du modèle sont définies par des vitesses latéralement 
homogimes et un gradient de vitesses vertical. Les &entuelles variations de vitesses 
nt au sein d'une meme unit6 le long du profil ne  peuvent  donc  directement 
&e modClis6es. A ce  stade de la modélisation, ces variations sont reprksentées de 
rnamikre indirecte par des  variations  d'épaisseur  des unitCs d'effet  équivalent sur les temps 
d'arrivées. 
Les  modèles résultant peuvent  sembler  peu représentatifs de la coupe géologique 
réelle. Ce principe présente cependant l'avantage  de  réduire  le  nombre de variables dans 
le  modèle.  Ainsi  les  modèles  construits  sont plus simples et plus  facilement comparables 
entre eux, ce qui est ici indispensable étant  donné la complexité des données. De  plus, la 
vitesse définie pour chaque unité  correspond dans ce cas à une moyenne des vitesses 
rencontrées dans cette couche, ce qui permet  de s'affranchir des  petites fluctuations peu 
représentatives de la structure crustale  globale. 
(3) Les transitions entre couches successives du modèle sont de premier 
ordre? c'est à dire qu'elles correspondent à une discontinuité de  vitesses et non à u n  fort 
gradient de vitesses. Là encore, ce  principe  permet  de  simplifier  le  modèle  résultat. 
(4) La modélisation se fait par étapes  successives,  des  unités les plus 
superficielles  aux  plus  profondes. 
cl Dhomination des unitCs moelélisCes: 
(1) Les  unités superficielles des  modèles  proposés ci-dessous correspondant sur 
les  profils  de sismiques rnultitrace à la couverture sédimentaire (r6flecteurs continus et 
sub-horizontaux) ont été regroupés sous le terme unité I. La base de l 'unité I ainsi 
définie correspond au toit du socle acoustique sur les profils de sismique réflexion 
(figure  3e). 
(2) Les unités II, III, et IV correspondent h la propagation  des ondes sous le toit 
d u  socle acoustique défini sur les  profils  de sismique réflexion,  de la plus superficielle h 
la  plus profonde. 
d) Modélisation  des  temps d'arrivées  des Drofils EOR4 et EORS: 
Les  modèles  répondant au  mieux  aux  données  observées  (temps d'arrivées) dans 
les  conditions de modélisation  définies  ci-dessus  sont  présentés sur les  figures 2-13 et 2- 
14 pour les profil EQR4 et EQR5. Les figures 2-13a et 2-13b  présentent  deux  modèles 
extrêmes EQR4-ta et EQR4-tb proposés pour le profil EQR4 après modélisation des 
temps  d'arrivées.  Les  intermédiaires entre ces deux modèles  extrêmes  sont  également  des 
solutions possibles. La validité de ces modèles est testée ultérieurement, lors de la 
modélisation des amplitudes. Les tracés de rais  correspondant  sont  consignés  en annexe 
(annexe IC) pour  les  deux  profils  EQR4 et EQRS. 
a- Lu tranche  d'eau. 
La vitesse dans la tranche d'eau  dépend de plusieurs  paramètres dont le taux de 
salinité, la température et la  profondeur.  La  vitesse  moyenne  de 1.S k d s  utilisée lors de 
l'acquisition  de la bathymétrie  est  corrigée  des  variations de ces  facteurs  grâce  aux  tables 
de Mattews  établies  pour  la  zone  d'étude  (annexe  2).  La  profondeur du fond,  relativement 
constante (entre 4750 et 5000 m) pour les deux profils, nous permet de choisir une 
vitesse  unique de 1507 &S. 
/3 - Unité I: (Couverture skdirnentairer 
(i) Profil EQR4 
Nous avons choisi de modéliser dans u n  premier temps les données du  profil 
EQR4, pour lequel la partie superficielle du modèle  est contrainte  par le profil  de 
sismique réflexion MT16. 
Vitesse et épaisseur des couches  sont  obtenues par essais - erreurs successifs sur 
les temps d'arrivées de quelques réflexions majeures observées d'une part sur les 
données  de sismique réfraction h la verticale  de I'OBS, et  d'autre  part  sur  les données de 
sismiques réflexion, h l'emplacement  des OBSs (voir  par  exemple rSOl sur les  figures 2- 
1 la-d et 2-1 le). Les trajets des ondes, qui correspondent it un  trajet vertical sous le 
bateau  dans  les  deux cas, sont directement comparables. La différence d'apparence des 
signaux sur les  deux  types  d'images  correspond h la différence  de  fréquences  dominantes 
des  signaux émis. Des  lois  vitesse/profondeur  sont  determinées  jusqu'au  toit du socle h la 
verticale de chaque OBS, puis sont interpolées entre les OBSs, grâce au profil de 
sismique  réflexion MT 16. 
Pour ce profil, la couverture  sedimentaire est caracterisée  par  des  vitesses  variant 
de 1.55-1-0.02 km/s au toit des sediments h 2.75-1-0.04 km/s h leur  base (dans Icur plus 
forte épaisseur). L'épaisseur  des  sédiments  varie  entre I .S et 3 k0.2 km le long d u  profil. 
Le toit  des sédiments étant sub-horizontal, les variations d'epaisseur le long du profil 
dependent  uniquement  de  l'importance  des  reliefs  observes au  toit du socle. 
Les profils de sismique réflexion  transverses  nous  permettent  ensuite d'extrapoler 
au profil EQR5 les vitesse/profondeur  modClisées, étant donnée  la  grande continuité des 
r6flexions sedimentaires entre les profils EQR4 et EQR5 (figures  2-20 et 2-21). Ces 
vitesses sont toutefois PCgBrement corrigées afin de rendre compte au mieux des temps 
d'arrivées observks sur les diffdrents OBSs du profil EQR5. Une unit6 supplémentaire 
doit par ailleurs être ajoutke entre les  unités  précédemment  définies et le socle  acoustique. 
Cette unite, de vitesse moyenne 2.871-0.02 W s ,  n'est visible que sur un certain nombre 
d'enregistrements ((s5) sur la figure 2-12). La  modelisation  montre  qu'elle  correspond à 
une unit6 sédimentaire confinée aux dépressions délimitées par les reliefs du socle 
acoustique. 
Le profil EQR5 est caractérisé par une couverture sédimentaire  dont l'ipaisseur 
varie de 1.5 à 2.8 k 0.2 km le long du profil, selon l'importance des  reliefs  de socles. 
Les  vitesses sédimentaires sont  ici  comprises entre 1.5833.02 km/s et  2.95k0.03 k d s .  
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d u r e  2-13: 
a et b: Modèles vitesse/profondcur déduits de la modtlisation en deux dimensions des temps d'arrivCcs pour les 
différents OBSs du profil EQR4. Les vilesses sont données en !un/s. L'intervalle de vitesse indique dans les 
couches superficielles du modèle (unité I) correspond aux vitesses calculées au toit  et en base de couche. 
Les deux modèles présentCs en a) (EQR4-ta) et b) (EQR4-tb)représcntcrlt deux modèles également possibles, les 
intermédiaires entre les deux modi?les étant égalernent des solutions acceptables (voir discussion dans le texte). 
Les tracé de rais correspondant se trouvent dans l'annexe I C .  
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8 - Unités I I .  I I I  et IV (socle acoustique1 
(i) Profil EQR4 
Unité II 
Le toit du socle acoustique est repéré à la fois sur les profils de sismique réflexion 
et de sismique réfraction  par  une  réflexion de tri% forte amplitude  marquée (rSO1) sur les 
figures 3a-d et 3e. Elle est associie sur les profils de sismique rkfraction ri une vitesse 
apparente tri% variable d'un OBS h l'autre ((Sol) sur la figure 2-1 1). 
Ces vitesses apparentes dépendent (1) de la vitesse  de  propagation des ondes 
dans la couche et (2) de la géométrie du toit de cette couche. La gkométrie du toit du 
socle est  contrainte par le profil  de sismique rkflexion multitrace et par la valeur des 
vitesses sédimentaires modklisées prkcédemment. La vitesse moyenne de propagation 
dans la couche reste donc la seule inconnue et peut être facilement déduite de la 
modklisation  des  temps  d'at-rivie. 
Une vitesse de 4.6 k 0.1 km/s est ainsi déterminke sous le toit du socle 
acoustique. L'kpaisseur estimée de l'unit6 II, d'environ 2 km (figure 2-13), dkpend du 
gradient de vitesse modkiisd  pour cette couche. La mesure  de ce gradient, qui  nkcessite 
l'interprktation des secondes suivies, est faiblement contrainte. Pour des valeurs limites 
de  0.4 et 0.7 s-I, l'incertitude sur l'kpaisseur de l'unit6 II est de k 150m, et la vitesse h la 
base de l'unité de 5.8 k 0.25 km/s. 
Unitks III et III' 
Les donnkes correspondant ri la partie plus profonde du  modkle nkcessitent 
l'interprktation  de secondes arrivies difficilement discernables.  Aussi proposons-nous ici 
deux  modkles distincts (figures 2-1% et 2-13b), rendant  kgalcment compte des  premikres 
arrivées, mais impliquant des  diffdrences dans les sccondes arrivkes. I1 apparaît  que 
selon les enregistrements  des  différents OBSs, l'un ou l'autre  des  deux 
modèles  emble  mieux  répondre  aux  données. Mais I C  choix de  couches 
latkralement homoghnes ne nous permet pas de prendre en compte d'kventuelles 
variations  de  vitesses et/ou de  gradient le long du profil. 
Pour les deux modhles proposks EQR4-ta et EQR4-tb, les temps d'arrivkes 
calcul6 correspondent au mieux  aux  données  pour  une  vitesse de 6.tKM.02 km/s au toit 
de l'unité Z ,  et un gradient de vitesscs de l'ordre de 0.3 s-I. L'incertitude sur la vitesse 
dkpend des vitesses et gradients choisis dans l'unit6 II; elle est de l'ordre de  0.15 km/s. 
L'kpaisseur moyenne de  l'unit6 III modkliske est respectivement de 1.7 km et 1.3 km 
environ  pour les modkles  EQR4-ta et EQR4-tb  (figures 2 - 1 3  et 2-13b). 
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Dans le mod&le EQR4-tb9 une unit6 III' a CtC introduite. Cette unid est caract6ris6e 
par des vitesses comprises entre 7.6 et 8.0 km/s, un gradient relativement important (0.3 
s-1) et une Cpaisseur voisine de 1.3  km (figure 2-13b). 
* Unité IV. 
Dans les deux  rnodkles proposés, l'unité IV est caractCrisée par une vitesse de 
8.1 km/s son  toit et par un gradient de vitesse faible (0.08 s-1) (figure 2-13). 
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Modèle vitesse/profondcur (EQRS-t) diduit de la modtlisation en deux dimensions dcs temps d'arrivtes 
pour les différents OBSs du profil EQRS. Les vitesses sont données en M s .  L'intcrvallc de vitcssc indiqué dans 
les couches  superficielles du rnodèlc (unit6 I )  correspond aux vitesses  calculCcs au toit et CII base dc  couche. 
e Unit6 TI 
Pour le  profil EQRS, seuls deux  profils de sismique rkflexion transverses (MT01 
et MT02) (figures 2-20 et 2-21) nous  permettent d'estimer la profondeur du toit du socle 
en deux points du profil. La ghmétrie d u  toit du socle le long du profil est par 
conséquent mal connue. I1 en résulte un  faible contrôle sur la vitesse au toit du socle 
acoustique. Nous avons  donc choisi pour construire  le  modkle  initial  EQRS-t, une vitesse 
au toit du socle de 4.6 km/s, égale B celle modélis6e pour le profil EQR4. Cette vitesse, 
par ailleurs compatible avec les données, permet  une comparaison directe des modèles 
EQR4-t et EQRS-t. Elle se justifie par l'homogénéité de faciès sismique du reflecteur 
marquant le  toit du socle acoustique sur les profils  de sismique réflexion  transverses 
(figures 2-20 et 2-21). Cette vitesse choisie en premikre approximation permet de 
modéliser la profondeur du toit du socle tout au long du profil. Grâce à la faible distance 
entre deux OBSs consécutifs et à la contrainte  des  points  imag6s  en sismique réflexion, la 
position de cet  interface (et donc la géom6trie  des reliefs) peut être déterminée avec une 
bonne prkcision (+loom à mi-distance entre deux OBSs, et +30m à la verticale des 
différents OBSs). 
Les tests effectués sur les vitesses de cette unit6 montrent que la meilleure 
adQuation du modkle  aux  donnees  est  atteinte pour une  vitesse moyenne à son  toit de  4.5 
km/s et une incertitude de  0.1  km/s  environ.  L'épaisseur  de cette unité est en moyenne de 
2 LO.2 km le long du profil (figure 2-14). 
Unité III 
L'unité III répond au mieux aux donn6es pour une vitesse de 6.681-0.03 km/s à 
son toit et un gradient de O. 1 lM.01 s-1. Son épaisseur  varie entre 3.6 et 4.151-0.2 km le 
long du profil (figure 2-14). 
Uni té IV 
L'unité la plus  profonde modelisCe  pour  EQR5  montre  une vitesse de 8.15 h son 
toit et un  gradient de 0.08  s-1  (figure  2-14). 
e )  Résultats d e  la modélisation  des  temps  d'arrivées  (modèle  caractérisé 
par des unités de vitesses latéralement homogènes): 
En résumé, les résultats cornparks de la modklisation en deux dimensions des 
temps  d'arrivées  pour  les  profils de rkfraction EQR4 et  EQR5  prksentent les 
caract6ristiques suivantes (figures  2-13 et 2- 14): 
a- Unité I (couverture sédirnentaire): 
L'épaisseur de la couverture  sedimentaire,  comprise entrc 1.5 et 3 km, dépend  de 
l'importance des reliefs form6 par le toit du socle acoustique rcpCrC sur les profils de 
sismique rkflexion. Les vitesses scdimentaires sont comprises entre 1.551-0.02 et 
2.9520.03 km/s. 
13- Unités I I , I I I  et IV (socle acoustiaue): 
Le socle se modélise par  deux ou trois u n i t h  selon  le modkle choisi: 
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(i) Unit6 II: 
La première unité  modélisée sous le toit du socle acoustique est comparable  pour 
les profils EQR4 et EQRS. Elle est  caract6risée par une épaisseur moyenne  de 2k0.2 km 
et sa vitesse est comprise entre 4.6fl.03 et 5.823.3.05 k d s ,  le gradient Ctant de l'ordre 
de 0.55 S-1. 
(ii) Unite" III: 
L'unit6 III est caractériske pour les deux profils par des gammes de vitesses 
équivalentes (4.64k0.04 k d s )  mais  des gradients de vitesses diffkrents: (0. 1 1  s-1 pour 
EQR5 et h.0.3 s-1 pour EQR4). De  même  l'épaisseur de cette unité, comprise entre 3.5 et 
4 km sur EQR5-t, est de 1.7 voire 1.3 km sur EQR4-t, selon le modèle choisi. 
L'epaisseur de  l'unit6 III diminue donc  d'un facteur deux entre les  deux  profils, quelque 
soit le modèle  choisi  pour le profil EQR4. 
(iii) Unit6 III': 
Le  modèle EQR4-tb, comporte entre les  unités III et IV une  unité  supplémentaire 
III' définie par des vitesses comprises entre les  vitesses des unités III et IV (7.6k0.05 h 
8.0+_0.05). Cette unité caractérisée par un fort  gradient de vitesses (de l'ordre  de 0.3 s-1) 
montre une épaisseur de I .3 km  en moyenne sur la longueur du profil. 
(iiii) Unitg IV: 
L'unit6 la plus profonde modélisee est difinie par une vitesse au toit de l'unité 
voisine  de 8.1-8.15 km/s et un gradient faible, de  l'ordre de 0.08 s-1. 
Nous rappelons que les  modèles décrits ci-dessus sont caractérisés par  des  unités 
de vitesses horizontalement  constantes  et  des  gradients  de vitesses  verticaux. Ils 
sont aussi  simples que possibles  en  rendant  toutefois compte des temps d'arrivies de  tous 
les BBSs de  chacun  des  deux  profils EQR4 et EQR5 (Annexe 1). 
-2- Modélisation des amplitudes. 
Je présente ici  uniquement les études d'amplitude réalisées sur le profil EQR4, 
particulièrement représentatifs. Je discuterai seulement en fin  de chapitre les variations 
d'amplitudes  observées sur le  profil  EQR5, à titre de  comparaison. 
Les variations d'amplitudes en fonction de la distance source - récepteur sont 
présentées sur la figure 2-15 pour le profil EQR4. Les données correspondant au profil 
EQR5 sont  présentées  en  annexe  (annexe 1). 
2.1- Caractéristiques  des  amplitudes  observées: 
(1) L'observation qualitative des données nous montre que l'amplitude des 
ondes P est très variable le long  des enregistrements de chaque OBS (figure 2-15). On 
peut  discerner  trois  types  de  variations: 
(a) Les variations d'énergie fonction de  la distance source - récepteur. Ces 
variations, si on l'on prend pour principe que la structure crustale est relativement 
constante le long d'un  même profil, se retrouvent sur tous  les OBSs d'un profil h une 
même  distance  source - récepteur.  Par  exemple,  l'énergie du signal  décroît  fortement  pour 
des  distances  Source -,Récepteur supérieures à 20 km (figure 2-15). 
(b) Les  variations  associées  aux reliefs affectant  le  toit du socle. Ces  variations 
sont particulièrement  claires  pour les ondes Pn  en provenance du manteau:  on  observe  en 
effet les  mêmes fluctuations d'énergie à la verticale d'un relief donné, quelque soit la 
distance  source - recepteur.  L'énergie  des  arrivees  augmente  par  exemple 
systématiquement entre deux  reliefs (figure 2-15). La pr6sence  des  reliefs  permet  donc 
une focalisatioddéfocalisation de  l'énergie  acoustique (figure 2-  15). 
(c) Les variations qui ne semblent directement liées à aucune des deux 
causes précitées. Par  exemple la réflexion sur le  toit d u  manteau (Moho) (PrnP) (figure 
2- IS) est d'amplitude très  variable  selon  les OBSs considérés. Ce type  de variations ne 
semble pas directement  corrélé  avec la présence  des  reliefs  le  long du profil. 
(2) Les  variations  de  type b et c sont propres à nos données. Elles sont liées à 
la complexité structurale du domaine océanique dans  le secteur étudié. Cette  complexit6 
s'explique notamment par la présence des reliefs de socles visibles sur les profils de 
sismique riflexion. Mais les variations d'amplitudes des ondes rkfractkes et r6flCchies 
(type c)) nous  montre  par ailleurs que sous le  toit du socle, la propagation  des ondes nc 
se fait pas non plus de manière homogène. Par consequent, la structure crustale 
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- ligure 2-15: 
a-d) Sismogrammes  enregistrés par les ODSs du Profil EQR4 et représentés en fonction de la distance B I'OBS et du temps réduit. 
La vitesse de réduction est égale à 6 km/s. Les donnies sont filtrées (filtre passe-bande de Butterworth: 5-15 Hz). Un gain 
linéaire  en  fonction d e  la distance est applique. Les sismogrammes  sont  représentés par les traces  galvanomékiques pour u n  tir 
sur  six.  Cette  représentation  favorise I'apprécialion des amplitudes relatives du signal  en fonction de la distance i I'ODS. 
Les fl8ches  indiquent les points  caractéristiqua  mentionnés dans le texte. 
déformant le toit du socle  acoustique sur les amplitudes: I'fnergie augmente systCmaliqucment enue dellx reliefs. 
e) Le profil MT 16 est représenté B la rnênle Ccllelle llorizontale que les profils  de  sismique réfraction. Noter l'effet des reliefs 
semble  également &e hetérogène, 21 des profondeurs  qui ne sont  pas imagées par le profil 
de sismique  réflexion MT16 (figure 2-15e). 
2.2- Mod6lisation des amplitudes: 
a) Conditions de modélisation des amditudes: 
Le calcul des sismogrammes synthétiques pour  le  profil EQR4 a été effectué en 
deux  &pes: 
(I) Nous avons dans un premier temps testé un grand nombre de modèles 
comprenant des couches de vitesses latéralement hsmsgknes pouvant repondre aux 
variations d'amplitudes observées sur nos données. Pour cela, la méthode Maslov a été 
utilisée  (Chapman, 1978). Cette méthode  présentait  dans  notre  cas l'avantage d'éviter des 
'zones d'ombres' inhérentes à la gkométrie complexe du modèle ( la méthode permet  le 
calcul de sismogrammes m&me  aux endroits du modèle non explorés  par  les  rais en  raison 
d'une géométrie complexe des interfaces: Chapman, 1978). Elle  permet de plus  le  calcul 
des  variations d'amplitudes lits à la présence de reliefs au toit du socle (focalisation et 
défocalisation  de l'énergie). 
A ce stade de i'interprttation, aucun modèle en couches de vitesses latéralement 
homogknes  n'a pu &re d6fini, qui réponde ?I tous  les  enregistrements du  profil. 
(2) Nous avons donc dans u n  second temps calculé les sislnogrammes en 
introduisant des variations  latérales de vitesses dans les unites du modèle. Pour  cela, 
la méthode  Maslov n'a pu &re  utilisée. En effet, u n  grand  nombre d'artefacts ('end point 
effect': Mallick et Frazer, 1987) liés à la methode dans le cas de modèles complexes 
(nombre important  d'unités, interfaces de géométrie complexe, variations latérales de la 
vitesse, Mallick et Frazer, 1987) interférait avec les signaux utiles, masquant les 
variations  d'amplitude  liées 2 la répartition  des  vitesses  dans  le mod&le. 
Aussi  la modélisation a-t-elle kt6 réalisCe en utilisant la mkthocie Frt (Ceverny, 
1977; Zelt  et Ellis, 1988), de principe plus simple mais moins prkcise. En particulier, 
cette méthode  ne  rend que partiellement  compte  des  effets  de  pendages  des  interfaces sur 
les amplitudes, et ainsi de l'influence des reliefs de socles sur I'@nergic des ondes 
enregistrées. Elle prend par contre en compte des variations tl'amplitudcs lices aux 
variations de vitesses et de gradients de vitesses, même pour un modèle complexe 
incluant  des  gradients de vitesses  horizontaux  variables. 
b) Limites de la modélisation: 
* La solution proposée ne tient  pas compte des variations d'amplitudes liées au 
pendage  de  l'interface  sédimentslsocle t des  interfaces  plus  profonds. 
Les  fluctuations  observées  sont  supposées  provenir de structures situées dans le 
plan  du  profil.  Or la complexité de la structure  impose  des  trajets  des  ondes  complexes et 
par  conséquent  l'effet 3 dimensions  doit  forcément  exister sur nos  données. 
La précision de la taille et de la forme des hétérogénéités introduites dans le 
modèle  est  limitée par la distance  entre OBSs (voir  c)). 
Les variations d'amplitude sont modélisées pour la partie profonde du socle 
seulement  (voir c) ). 
La modélisation ne permet de prendre en compte qu'un nombre limité de 
paramètres  agissant sur l'amplitude du signal, ce quelque soit la méthode employée. Par 
exemple l'amplitude d'une onde réfléchie est liée en partie au contraste d'impédance 
existant au niveau  de  l'interface  réfléchissante  et  en  partie à une quantité d'autres facteurs 
tels que la  rugosité  de l'interface ou  les propriétés atténuantes des  milieux traversés. Ces 
derniers  paramètres ne peuvent  être  integrés au modèle.  Toutes  les  fluctuations  sont  donc 
attribuées  aux  seules  variations  de  vitesses  et  d'épaisseur  des  couches. 
En résumé, l e s  modèles  doivent  toujours  être  considérés  avec  circonspection, 
surtout  lorsque  l'on sait par  d'autres  techniques  que le milieux  est  hétérogène.  De 
même,  lorsque les données sont  complexes, seules des  modélisations  qualitatives 
des  amplitudes  sauraient  être  valables. 
c)  Modélisation  des  amplitudes  et  résultats:  Profil EOR4: 
La modélisation se fait en accord avec  les temps d'arrivées numérisés 
précédemment. 
U n  exemple du tracé de rai final ainsi que des sismogrammes synthetiques 
correspondants est fourni pour I'OBS2 du profil  EQR4 sur la figure 2-16. Les autres 
traces  de  rais et sismogrammes  synthétiques  sont  consignés  en  annexe (Annexe I ) .  
Le  modkle final  propose  pour  le  profil  EQR4  est  presenté sur la figure 2-17. 
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a -Units I (couverture se'dirnentc8ire): 
La partie superficielle du modèle, correspondant aux unit& sédimentaires,  reste 
inchangkes  par  rapport aux modeles dgfinis par la modélisation des  temps d'arriv6es 
seuls. 
Les socle  est  marqué par  des variations de vitesses le long du profil EQR4. On 
passe le long du  profil d'une section  proche du modèle EQR4-ta ri une section proche du 
modèle EQR4-tb,  avec une influence  minime sur les temps  d'an-ivées  numérisées pour les 
premières anivées. 
Les variations d'amplitudes  modélisées concernent surtout  les  arrivées provenant 
des  unités  III et III'. De part et d'autre de  ces deux unités, les fluctuations sont  en  effet 
moins perceptibles. 
(i) units 1%: 
Les arrivées correspondant ri la propagation d'ondes dans l'unité II du modèle 
sont en partie confondues avec l'onde dans l'eau et les arrivées skdimentaires. L'onde 
dans l'eau et  les arrivées sédimentaires, caractérisées par de très  fortes  amplitudes, ne 
permettent  pas  de  distinguer d'éventuelles fluctuations  dans les arrivcfes de l'unit6 II 
(figure 2-15). Etant donnée la discontinuité des structures existant plus superficiellement 
(reliefs du toit du socle) et plus profondément (variations d'amplitudes des arriv6es 
provenant des domaines structuraux plus profonds), il est cependant logique de penser 
que l'unit6 PH est igalernent h6t6rsgGne9 m h e  si cette h6tkrsg6n6it6 ne 
peut Gtre mise en ividence par les dsnnCes de rifraction. 
L'introduction d'hétérogénéit6s dans la premikre unité de socle influerait 
légkrement sur  la taille est  la géométrie des hétérogén6it6s  d6finies au sein des unites plus 
profondes. Mais le résultat principal  resterait le même, i savoir qu'il faut obligatoirement 
introduire des gradients de vitesse  horizontaux  pour expliquer les fluctuations 
d'amplitudes observées sur les arrivkes  des unités III et III'. 
L'unit6 II modélisée d'après les amplitudes montre des vitesses variant au toit de 
l'unité  entre 4.6H.l km/s et 5.2k0.1 km/s, et ri sa base entre 5.3a.15 km/s et 5.7k0.15 
km/s. Le gradient de vitesses vertical est compris entre 0.25s-1 et 0.6s-1. L'épaisseur de 
cette unit6 est Egèrement plus faible (1.7k 0.2 km  en moyenne le long  du profil) que  sur 
le modèle  EQR4-t (2.Ok0.2 km) En effet, l'introduction au sein dc l'unité III  (voir  ci- 
dessous) de zones ri faible vitesses,  nous oblige à remonter la limite unit6  II/unit6  III. 
1 O2 


(ii) Unité III: 
Les vitesses de propagation des ondes P modélisée pour l'unité III du socle 
varient entre 5.7 et  7.1 km/s au  toit  de  l'unité et entre  5.9 et 7.4 k d s  à sa base. 
Le gradient de vitesse  vertical  varie  entre 0.08 à 1.3 s-1 le long  du  modèle. 
Le  gradient de vitesse  horizontal,  qui  représente  la  rapidité  avec  laquelle se font  les 
variations de vitesses le long du profil,  est  également  très  variable. I1 varie d'un facteur 
100 le long du profil pour le modèle  proposé.  Cette  variation s'explique par  le  fait que 
l'on passe parfois sans transition d'une faible à une forte vitesse (par exemple au 
kilomètre 93  du modde, figure 2-17).  Dans  ce  cas  le  gradient  horizontal de vitesses est 
particulièrement élevé. Par ailleurs, la définition  des  premiers  kilomètres du modèle est 
peu  précise, de part la faible quantité de données  contraignant  cette  partie.  Nous  n'avons 
donc dans ce cas introduit que peu de variations latérales de vitesses; le gradient 
horizontal  est donc très  faible  (voisin  de zéro) à cet  endroit du modèle. 
Le modèle  répond au mieux  aux  données  lorsque  l'on  introduit  dans  l'unité  III  des 
hétérogénéités de vitesses dont la longueur d'onde est voisine de 10 km. Cet ordre de 
grandeur  correspond à la définition du modèle et équivaut  approximativement à une  demi- 
distance entre OBSs. I1 est possible  que  la  taille  des  hétérogénéités  soit  plus  réduite,  mais 
la distance entre OBSs ne permet  pas  d'avoir de meilleure définition. Par contre, il ne 
semble pas possible d'introduire des  hétérogénéités  de  plus  grandes  dimensions. 
(iii)  Unité III': 
La modélisation des amplitudes confirme l'existence d'une troisième unité de 
socle de vitesses intermédiaires entre  vitesses  typiquement  de  socle  et  de  manteau.  Les 
vitesses  modélisées  pour cette unité  sont  également  variables  le  long du profil.  Elles  sont 
comprises entre 7.2 et 7.8 k0.2 k m k  au  toit  de  l'unité  et 7.3 et 7.9 k0.2 knds h sa base. 
(iiii) Unite' IV: 
Les vitesses typiques d u  manteau,  de  l'ordre  de 8.Ok0.1 kmls, sont observkes à 
partir de 12-13  km de profondeur. I1 semble que les  variations d'amplitude affectant  les 
arrivées  d'ondes (Pn) puisse être en  majorité  attribuées à l'effet  des  reliefs  de socle et  aux 
hétérogénCités  des  unités  plus  superficielles. De plus,  le  modèle  est  par  ailleurs  beaucoup 
moins bien contraint aux profondeurs concernées. II est par conséquent difficile de 
conclure  sur le degr6  d'hétérogén6ité  des  vitesses au sein  de  cette unite. 
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Les tracés de rais et les sismogrames synthétiques calculés pour le  profil EQR5 
sont consignés en annexe (Annexe 1). 
Contrairement h la modélisation des donntes du profil EQR4, il n'est pas 
nkeessaire d'introduire des gradients  de  vitesses  horizontaux variables le long du profil 
pour  rendre  compte  des  amplitudes  observées. Le modkle issu du calcul des 
sismogrames synthétiques (figure 2- 18) est de ce fait peu différent du modèle  propos6 
lors de la modélisation  des  temps  d'arrivées  (figure 2-14). 
e) Modélisation des amplitudes: Conclusion 
La  modélisation  des  amplitudes  permet de préciser le modèle  vitesses/profondeur 
déduit de la modélisation des  temps d'arrivés. Le modkle  met  notamment en évidence 
d'importantes variations de vitesses de propagation des ondes P le long du profil EQR4 
au sein d'une même unité. Sur ce profil, I'unité III presente latéralement des vitesses 
caractéristiques 5 la fois des  unités II et III'  dCfinies  lors de la modélisation des  temps 
d'arrivées. De même I'unité III',  dont l'existence est ici confirmée, présente des  vitesses 
propres  aux  unités  III et IV du modèle  déduit  des  temps d'arrivée seuls. Les  variations  de 
vitesses  modélisées  pour  les unit6 III et III' remettent en cause l'existence  d'une frontière 
réelle  entre  ces  deux  unités  tout au long du profil. 
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NALYSE ET EES DE SISMIQUE 
L'information provenant des données de sismique réflexion multitrace a éte 
utilisée  ici  grilce h deux methodes complémentaires afin de contraindre au mieux les 
réponses acoustiques du sous-sol, notamment au niveau du socle. Ces  deux méthodes 
consistent d'une part en l'observation de la 6om6trie et du faciCs acoustique des 
rkflecteurs décelables sur les sections sismiques, et d'autre part en l'analyse et la 
mod6lisatisn de I'attenuation des ondes P sur le profil multitrace le  plus représentatif 
de  la  structure  sismique du domaine  oceanique dans le secteur étudié. 
6om6trie des s6flecteurs et faci& acoustiques. 
La sCquence de traitement standard décrite p.79 (application de filtres, 
égalisation dynamiques, sommation, migration, amélioration de la cohérence) vise h 
renforcer le signal cohCrent. Les sections ainsi traitées se preterit particulikrement 
l'observation des reflexism. 
Afin d'illustrer les  propos suivants, nous avons représenté trois  des sections de 
sismique reflexion  dont  nous  disposions sur le secteur d'itude. Ces  trois profils (MTO3, 
MT02 et MTOI) sont  représentks  respectivement sur les  figures 2- I9,2-20 et 2-2 I .  
2.1- La couverture sedimentaire: 
La couverture  sédimentaire  correspond h des horizons  sismiques sub-horizontaux 
de  plus  ou  moins grande Cnergie présentant  la plupart du  temps une grande cohérence 
horizontale. On peut définir plusieurs  unités acoustiques de faciès distincts. Ces unites 
ont dkjjh éte décrites par  Blarez (1986) et Basile (1990) à partir de profils de sisrnique 
réflexion  monotrace (voir CH-!, seconde pu-tie). L'acquisition  et le traitement  de  données 
rnultitraces n'apportent ici pas d'informations complémentaires, car les données de 
sisrnique  monotrace  étaient de bonne  qualitC. 
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Les horizons caractkrisant les différentes unitds reposent en onlap sur la pente 
continentale  d'une part (figures 2-19 et 2-21), et  sur les reliefs form& par le socle 
acoustique d'autre part (figure 2-20>. 
La sCrie la plus profonde,  semi-transparente,  s'observe  uniquement  entre les 
reliefs formes par  le  toit du socle acoustique et est par  consdquent discontinue. 
2.2- Le toit du socle: 
Le toit du socle acoustique est marque par un rCfgecteur de forte amplitude, 
Cgalement decrit sur les donnees  de sismique rkfraction (par exemple (rS1) figure 2-15). 
Il est facilement identifiable  sur toutes  les sections sismiques. Il correspond en effet sur 
toutes les sections sismiques à un important  changement  de faci& acoustique  d'une part 
et de  gdométrie  des  rkflecteurs  d'autre part. 
b) Les reliefs formis par le toit du socle acoustique: 
Sur tous les profils IocalisCs dans la zone d'étude, le toit du  socle forme des 
reliefs dont la hauteur varie de quelques dizaines (figures 2-19 et 2-21) 9 quelques 
centaines  de  millisecondes  (figure 2-20) et dont  l'extension  laterale varie entre 7 et 15 km. 
Ces reliefs  avaient Cgalement Ctt! repkres sur  les  donnkes  de  sismique  refraction (voir fC). 
Ils n'apparaissent pas dans la hathymetrie car quelque soit leur taille, ces reliefs restent 
ensevelis sous  la  puissante serie skdimcntaire. 
Afin de determiner leur morphologie, nous  avons systematiquement point6 et 
report6 sur une carte la profondeur de ce rkflecteur h partir des profils de sismique 
rdflexion dont nous disposions dans la zone. Seules les donnees des campagnes 
EQUASIS et EQUAMARGE 83 et 88 ont pu Etre utiliskcs. D'autres protïls enregistrks 
lors de campagnes ant6rieures existaient dans le secteur &di&.  Mais la qualit6 de la 
navigation n'&tait pas suffisante pour permettre un positionnement avec la prdcision 
necessaire. 
La distance entre profils est g6nCralement supQieure h l'extension horizontale de 
ces reliefs. I1 est impossible dans ces conditions d'interpoler la profondeur du toit du  
socle entre deux profils, un grand nombre de solutions &ant 9 chaque  fois possible. 
Toutefois, les quelques sites dkfinis par plusieurs profils skcants ne semblcnt pas 
presenter de direction pr6Erentielle d'allongement des reliefs. De plus, il apparaît sur  tous 
les profils disponibles sur la zone d'Ctude que l'extension latikale des reliefs est 
eorrklée avec la hauteur  de ces derniers et non avec  I'orientation de la 
section sismique.  Cet  argument  cst  &galement en faveur  d'une absence  
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d'allongement des reliefs observés selon une direction prt5f6rentielle. 
Seul le profil! MTOI, orient6 NW-SE, presente une profondeur relativement 
constante du toit du socle (figure 2-21). Or ce profil recoupe le profil MTl6, oriente 
WSW-ENE, au niveau d'un relief (figure 2-1 le). Ceci pourrait indiquer  qu'il  existe 
localement une Clongation NW-SE des reliefs de socle. 
h) Wn faci& acoustique variable; 
La prksence de ces reliefs semble par ailleurs contraler le  faciks acoustique du 
r6flecteur marquant le toit du socle. En effet, ce réflecteur est diffkrent de part et d'autre 
du premier relief de  socle observ6  en s'eloignant de la pente continentale: de continu et 
sub-horizontal en pied de la pente  (figures 19-21>, il devient hyperbolique et diffractant 
au  Sud  des premiers reliefs (figures 19-21>. 
2.3- Les réflecteurs intra-crustaux: 
(I) La pr6sence de réflecteurs  profonds sur  les sections  sismiques 
du secteur d'Ctude est conditionnée par la morphologie du toit du socle. ER 
effet, de nombreux rkflecteurs profonds sont observks lorsque le toit du  socle est 
relativement plat. Au contraire, lorsque ce dernier forme des reliefs, IC socle  devient 
acoustiquement sourd (par exemple MT16, figurc  2-1 le). I1 cst probable que la gdomdtrie 
accidentke et le faciks 'rugueux' du toit du socle soient à l'origine d'une dispersion du 
signal incident, si bien qu'une faible proportion de 1'6ncrgie seulement 6rnerge des 
milieux  plus profonds. 
( 2 )  Lorsque la g6omCtrie d u  toit d u  socle IC permet, on peut distinguer sur 
l'ensemble des profils de la zone cinq faciks acoustiques principaux permettant de 
d6criI.e le signal. Ils ddfinissent soit u n  type  de  rdponse  particulikre 21 une zone, soit un 
type de réflexion. Ces cinq faci&s distincts n'apparaissent pas forcement de façon 
simultanke sur l'ensemble des sections sismiques. 
Le profil MTO1, q u i  regroupe les  cinq faci& acoustiqucs reconnus, cst pr6sent6 
sur la ligure 2-21. Le toit du socle est facilemcnt idcntilïablc grricc au fort riflecteur qui le 
caractkrise. La brusque  remont& de  ce rdllcctcur il l'Ouest de la  section definit le debut de 
la pente continentale. Cetle dernikre  correspond ti la rupture de pcntc foim6e par  le  toit du 
socle acoustique. Elle diff5re de la rupture de pcnte contincntalc morpholorique donnke 
par la bathymktrie en raison de l'dpaisse  couverturc  skdimcntairc  rcposant  en  biseau s r la 
pente et masquant le point  d'inflexion rdel du socle (figulc 2-21). 
6 
7 
8 
9 
10 
11 
- 7  
toit du  socle 
-- ---- horizon /'z r= 
faciès réflectif diffractant 
- 8  
- 9  
- 10 
i 12 
temps double 
secondes 
A 
On observe frdquemment sur les sections sismiques du secteur CtudiC des 
rkflecteurs  faiblement pent& situes immédiatement sous  le  toit du socle acoustique 
(figures 2-19-21). Lorsque le toit du socle est caractkrisk  par un rdflecteur  continu  et 
homogkne, ces rdflecteurs sont gdnéralement  continus et puissants, de pendage variable 
(figure 2-19-21). Par contre, lorsque le toit du socle est diffractant,  ces  r6flecteurs  sont 
nettement plus d6sorganis6s  bien que cohkrents sur une dizaine de tirs. La &om 
l'energie de ces 6vCnements sismiques sont tr2.s variables le long  des differents profils. 
b) Les r6flecteurs pentiis profonds:. 
Des rdflecteurs pentés sont observés sur la majorit6 des profils,  quelque  soit la 
distance à la marge (figures 2-  19-21). Ils sont soit simples et continus, soit composds de 
courts rkflecteurs  pent& s'ordonnant h l'intkrieur d'une  zone large de quelques centaines 
de millisecondes (figure 2-21).  Ces réfecteurs partent du toit du socle et se prolongent 
jusqu'à des profondeurs de 2000 ms sous le toit du socle acoustique. A proXimit6  des 
reliefs de socle,  les 6vénements  pentés semblent se connecter à des marches décalant le 
toit du socle et discernables en particulier  sur  le profil MT02  (figure  2-20). 
cl Les zones de forte rt5flectivitG: 
Sur certains profils sdcants h la marge, on observe à proximit6 de la pente 
continentale une zone de  forte rdflectivi~ IocalisCe entre 1080 et 2100 ms sous  le toit du 
socle. Cette zone cst eompos6e de nombreux r6flccteurs de faible continuit6  laterale. 
L'extension latdrale de ce faciks, maximum sur la section MT01 (figure  2-21),  est trks 
variable d'un profil à l'autre; il disparaît meme totalement sur certaines sections 
sismiques. 
dl  Les zones diffractantes: 
On distingue par ailleurs des zones caract6risdes par dc tr&s nombreuses 
hyperboles ne pr6sentant aucun arrangement les unes par rapport aux autres. Ces 
hyperboles ne sont visibles que sur  les sections non migrdes (figure 2-22). Elles sont en 
effet focaliskes lors de la migration et ne correspondent alors plus qu'h u n  point ou h un 
r6flecteur dont la continuit6 latirale n'exckde pas quelques tirs (figure  2-21).  Le faciCs 
diffractant s'6tend localement du toit du socle 21 10.5 std de profondeur. I1 parait 
particulièrement développi sous et au voisinage  des  rclicfs dc soclc et  semble Ctre limit6 
de part et d'autre par des riflecteurs  pentis de  vergences opposks (figures 2-20 et 2-21). 
Sa pr6sence ne semble par contre pas d&pcndre  de la distance h la marge. 
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f i g l r e  2-22: 
Extrait du profil MT O1 traité (filtrages en fréquences, égalisations dynamiques, sommation en 
couverture 24 traces) montrant de nolnbreuses hyperboles sous le toit du socle acoustique. Après 
' migration ces hyperboles vont se focaliser en u n  point ou u n  court réflecteur (faciès diffractant 
sur la figure 2-21). 
e) Les horizons diffractants: 
I1 faut  enfin  noter la présence  de  zones  rkflectives  particulikres  situkes 800-1000 
ms sous le  toit du socle. Elle correspondent à un  alignement  d'hyperboles sur  les sections 
non traitées et à de nombreux rkflecteurs de faible continuitt? laterale mais de forte 
amplitude sur les profils migrks (figures 2-19 et 2-21). Lorsqu'ils sont présents, ces 
horizons  diffractant sont limitées  aux  terminaisons  méridionales des profils. 
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En sismique  reflexion  de  nombreux  arte-facts  sont  parfois  difficilement 
discernables du 'signal utile'. Ce sont principalement les multiples (dans  la tranche d'eau 
ou dans les différentes couches du sous-sol), les Cchos latéraux,  les échos des prCcCdants 
tirs, et enfin les bruits cohkrents  liks B l'acquisition  des  données. 
On peut donc se demander si les diffkrentes réflexions dkcrites ci-dessus 
correspondent & de rkelles rkflexions sur des discontinuités du SQUS-SO%, ou si elles 
peuvent  également correspondre à des artefacts. 
a) Les &flexions multiples: 
g- Multiule dans la franche d'eau: 
Les multiples correspondant h une  r6flexion supplkmentaire dans la tranche  d'eau 
ne  peuvent Ctre enregistrés sur les sections localisees en domaine ocdanique. En effet la 
profondeur prédite de ces arliv6es, de l'ordre de 13 std (secondes temps  double) se situe 
largement en dehors  de la fenetre  d'enregistrement. 
&- Multiples  internes: 
La profondeur  des  multiples  correspondant h des rellcxions suppldmentaires  dans 
d'autres couches g6ologigues est quant  h elle beaucoup plus difficile h estimer. Ces 
rkflexions peuvent en effet avoir licu dans n'importe quellc  couche (ou ensemble  de 
couches) suffisamment hornogknc et continue pour permcttre ces rkflexions. Ces 
rbflexions se font gén6ralement sur des horizons caracterisds par un  fort pouvoir 
rkfléchissant tels que le toit du socle ou un fort r6flecteur sedimentaire. Elles 'doublent' 
alors un rkflecteur existant, B une profondeur correspondant au double trajet dans la 
couche  autonisant le trajet  multiple. Hormis quelques sites precis où ce type de rkflexions 
peut Cere dkcelC sur nos profils ('Mi' SUT la figure 2-21), les faciks d h i t s  ci-dessus ne 
peuvent entrer dans cette catQorie, car aucun des arguments prkitks n'est vhifie sur les 
donnees du secteur d'ktude. 
b) Les multiples des prkcédants tirs: 
I1 es[ &galement possible clue certaines r6flexions puissent  s'cntrctenic par de 
multiples r&flexions, ce jusqu'au tir suivant (Iïgurc 2-23b; McBridc et a l ,  1993). 11 a 6tk 
montl.6  que ce type de multiple est particulikremcnt  fidqucnt  lorsque la cadence de tirs est 
inf6rieure à 40 S. et lorsque la couvcrturc s6dimentairc cst 6paissc ct caractkrisk par des 
coefficients de r6flexion supericurs aux cocfficicnts d6finis pour I C  toit des skdiments 
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(McBride et al, 1993). Ces conditions Ctant remplies pour les données utilisées, il 
convient de  vérifier si de  tels  artefacts  peuvent effectivement apparaître sur les différents 
profils. 
Les multiples des réflexions sédimentaires sub-horizontales et continues ne 
peuvent être confondues  avec  des  kvtjnernents  intra-crustaux  d'apparence  trks chaotique. 
Seul le multiple du toit du socle peut prCsenter  des caractéristiques similaires aux 
réflexions intra-crustales. Les  multiples du toit du socle dans la tranche  d'eau s'observent 
tous les 8 + n6.5 std, n étant le nombre de rkflexions multiples  (figure  2-23a);  elles 
s'amortissent progressivement  avec %e temps. La figure 2-23a montre que pour un  inter- 
tir de 21 s., les troisikmes et quatrikmes multiples du toit du socle seraient respectivement 
enregistrés  sur  le tir suivant à 6.5 et  13  std, donc de part et  d'autre des ev6nements 
observés dans le socle acoustique. 
Les multiples dans la couche sedimentaire se rkpktent  pour leur part toutes les 
1.5 std. La durCe d'un tir correspond  donc  une quinzaine de reflexions multiples. I1 est 
par consequent évident  que ces multiples qui  s'amortissent au bout de quelques cycles, ne 
peuvent être enregistrés sur le tir suivant. 
cl Les Gchss lateraux; 
Les t?chos latéraux  correspondent B des  rciflexions se faisant hors du plan vertical 
dCfini par le  systkme  d'acquisition. 
Le rkflecteur doit de  plus  Etre oriente perpendiculairement au rai incidcnt  pour être 
rkflechi dans la direction du systkme d'enregistrement. Dans notre cas, des rdflexions 
obliques pourraient survenir sur des reliefs de socle  situ& h proximitd imm6diate du 
profil. Ces réflexions  apparaitraient sur nos profils  avec un  faciks acoustique 
caractéristique du toit du socle, doublant  localement  la  r6flexion au toit du socle situ6 à la 
verticale du systkme d'acquisition. Or les diffkrents faci2s acoustiques d6crits ci-dessus 
ne prksentent pas les propri6tCs acoustiques du toit du socle. De plus, la pente des 
hyperboles de diffraction  associ6s aux diff6rents khos lateraux  potcntiels, qui repdsente 
la vitesses de  propagation  des  ondes dans le milieu, serait comparable ii la pente des 
hyperboles associées au toit du socle acoustique, les deux  types d'onde ayant travers6  les 
mgme milieux (unit& skdimentaires). Or les hyperboles observcies aux difftrentes 
profondeurs sur les sections non migrkcs indiquent ghkralement une vitesse de 
propagation des  ondes  plus  rapide en profondeur qu'au toit du socle. Seul un  ensemble 
de réflecteurs situ6  imm6diatement sous IC toit du socle du profil MT02 et associk h un 
relief de  socle rCpond 21 ces crikrcs  et doit Etrc  considCr6 comme un  probable artcfact 
(figure 2-20). 
d) Les bruits cohérents: 
Les bruits cohérents sur plusieurs tirs sont détectés lors du traitement des 
données, en particulier par l'observation de sections sismiques visualisant l'ensemble des 
traces d'un  tir. Les bruits cohérents apparaissent comme des signaux alignés sur toutes 
les traces et peuvent facilement être éliminés par l'application d'un filtre  en fréquence 
adapté (filtre FK). Toutefois, l'analyse  des  tirs a pu montré l'absence de bruit penté sur 
l'ensemble des sections enregistrées sur le domaine océanique. Le filtrage FK n'a donc 
pas ét6 nécessaire dans le cas présent. 
En  conclusion,  les  différents  faciès  acoustiques  repérés  dans le 
socle  acoustique sur les  profils  sismiques  du domaine  océanique 
correspondent donc vraisemblablement à une réponse variab1.e du sous-sol 
aux oncles incidentes, et non à des artefacts. 
2.5- Les limites de l'image sismiaue: 
La migration apr&s sommation appliquée h nos donnees ne permet pas de 
restituer la position et le pendage des horizons sismiques. En effet, lorsque 
les rdflecteurs sont pentis, la  vitesse nicessaire aux calculs de migration ne peut être 
estimée avec une bonne pricision. La limite  de  la m6thode cst alors atteinte. Les vitesses 
utilisees  pour la  migration  intkgrent par ailleurs  les  vitesses  de  toute  la colonne sus-jacente 
et notamment de  la tranche d'eau. Celle-ci t h n t  trks ipaisse en domaine ockanique, les 
vitesses sont systematiquement sous-estimdes. Dans ce cas, la vitesse de migration 
permet surtout de focaliser les hyperboles et ainsi de clarifier l'image sismique. 
Elle ne pelmet cependant pas la restauration  des  pendagcs et des  profondeurs  relatives  des 
diffdrents évinements sismiques. 
La détermination des diffirents faciEs acoustiques dkcrits ci-dessus reste 
cependant valable, h la  position pricise pr&s des  rkflecteurs pentis. 
2.6- Conclusion: 
Les diffirents prolïls montrent une image sismique du domaine oceaniquc 
cohkrente d'un profil B l'autre. Ils  pcrmcttent de difinir clairement dc grands cnscmbles 
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acoustiques notamment griice à la qualité des  donnees et à la pénétration du signal même 
au sein du socle acoustique, jusqu'à des  profondeurs de 11 sed. 
Ainsi on distingue sur les  diffêrents  profils du secteur Ctudiê: 
0 Des horizons &dimentaires continus et puissants permettant de définir 
plusieurs  unites acoustiques corrdlables  avec les travaux antêrieurs. 
e Un fort r6flecteaar au toit du socle acoustique marquant un important 
changement de faci& et de gComCtrie des  horizons  sismiques. 
Cinq faeiks acoustiques majeurs caractérisant le socle acoustique. 
La  rêpartition de ces différents facihs semble en  partie &re fonction de la profondeur et de 
la distance 8 la marge. Elle n'est toutefois pas homoghe  sur les diffêrents profils 
enregistrks et ne permet donc pas de corrélations entre profils voisins. 
On distingue ainsi d'une part les rgfleeteurs superficiels, les hor izons  
diffractant et les reflecteurs pentis représentant tous trois des reflexions sur des 
discontinuités du sous-sol dont l'extension atteint quelques  kilomCtres, et d'autre part les 
faciks r6fléchissant et diffractant qui  correspondent h des  riflexions sur des objets 
de beaucoup petite longueur d'onde rassemblCs  dans  des zones bien  dkfinies. 
Par ailleurs le toit du socle forme des reliefs de quelques centaines de  
millisecondes de hauteur et ne presentant g6nQalement pas d'allongement selon une 
direction  prêf6rentielle.  L'extension IatCrale de ces reliefs est dc l'ordre de 10 21 20 km. 
A partir du r6flecteur  marquant  le toit du soclc acoustique, IC caract&re complexc 
de l'image sismique tdmoigne de l'h6eCrogh6it6 du milieu à des 6chellcs allant de 
quelques centaines de mktres ;1 quelques  kilomktres. 
r 
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-3- Atténuation des ondes P: Modélisation et résultats. 
3.1- Généralités: 
a) Énergie  cohérente et  énercie diffuse: 
Nous  avons jusqu'ici considéré uniquement  les  sections sismiques ayant subit la 
séquence de traitement  complète  décrite  p.79  de ce manuscrit. 
L'observation comparée des 96 traces non traitées de tirs prélevés en plusieurs 
points  des  différents  profils  montre que le niveau  de bruit sous  le  toit  du socle est  variable 
d'un tir à l'autre. On peut ainsi déterminer des  ensembles  de  tirs consécutifs présentant 
des  niveaux  de  bruit comparables. Toutefois cette énergie n'est pas cohérente d'un tir à 
l'autre. Elle  est  par  conséquent considérée comme du bruit  lors  des  traitements  standards 
(et  notamment du stack) et est alors éliminée. Cette  partie  de l'énergie  non  cohérente 
du signal  traduit  cependant  des  différences  de  comportements acoustiques au sein 
du socle acoustique. Elle peut à ce titre apporter des  informations  complémentaires par 
rapports  aux  analyses  des  données effectuées après  traitement  standard. 
b) Les  propriétés  atténuantes  du  sous-sol: 
La part du signal non cohérente du signal  correspond à une  partie de l'énergie 
diffusée dans le milieu; elle est liée  aux  propriétés  atténuantes  des  milieux  traversés. Par 
conséquent, elle  permet  de  distinguer dans le sous-sol  des  unit&  de  propriétés  physiques 
différentes (Rappin, 1992). Les méthodes d'analyse et de modélisation de l'énergie 
diffuse est h ce titre complémentaire des traitements standards qui visent h renforcer 
l'énergie réfléchie sur des  discontinuités  du sous-sol. 
Nous avons  tenté  d'analyser  les  caractéristiques  de  l'atténuation sur un des  profils 
du domaine océanique, afin d'avoir l'information la plus complète possible sur la 
structure sismique  de ce domaine,  et  notamment sur la structure du socle acoustique. 
c) Choix du profil modélisé: 
Nous avons pour cela choisit de travailler sur le profil MT01 pour plusieurs 
raisons: 
( 1 )  Ce profil présente de nombreuses reflexions au sein du socle acoustique 
(figure 2- 17). 
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(2) Il concentre I'ensemble des faci&s acoustiques mis en Cvidence sous le toit du 
socle sur les diffgrents  profils sismiques enregistrés en domaine ocCanique (5D.2). 
(3) Le profil est suffisamment long pour permettre de dktecter une 6ventuellle 
évolution des propriCtCs acoustiques du socle en fonction de 1'Cloignement B la  marge 
transformante. 
(4) Le profil MT01 recoupe le profil de réfraction le plus proche de la marge 
(EQR4) et se prolonge jusqu'i B 5 km seulement du profil EQRS. Les résultats peuvent 
donc être aiskment  compares  aux  modkles viksses/profondeurs d6duit.s de la modglisation 
des données de refraction. 
3.1- Modelisation de I'attCnuation: principes d'analyse et de modelisation: 
Le principe  utilisé  ici  pour  modeliser les caractéristiques  de  I'attknuation des ondes 
P est dkcrit en detail dans une thbe portant sur la mise au  point de %a méthode employée 
(Rappin, 1992). 
I1 peut être résumé de la manikre suivante: 
( I )  Une  analyse  statistique des variations  d'amplitudes avec le 
temps est effectuée h partir  des 96 traces sismiques d'un tir. On définit h chaque instant 
du tir une moyenne des amplitudes observCes sur l'ensemble des traces, pondkree en 
fonction des valeurs les plus reprdsentées, afin de s'affranchir des valeurs marginales 
(valeur modale). L'operation est rCpetCe pour chacun des tirs du profil analyse. Le 
rksultat est decrit pour chaque tir par une courbe /stodale, q u i  reprksente la decroissance 
d'energie avec le temps (figure 2-24). Cette Cnergie,  appelCe niveuu de bruit, est  donnee 
en décibels (dB). Elle se stabilise h partir d'un certain  temps h partir duquel  toute 1'Cnergie 
Me rl la source a disparu. Le niveau de bruit correspond alors au bruit defond. 
La courbe modale est consLituGe en un temps donne par la somme de deux types 
d'énergie distincts (figure 2-24): 
9 Les pics et plateaux qui correspondent h la part d'inergie cohérente du 
signal issu de la source. Ce sont les rkflexions, les diffractions et les refractions qui  sont 
licks h la présence de discontinuitks dans le sous-sol. 
9 Ces  pics et plateaux se surimposent une dCcroissance graduelle de 
I'Cnergie du signal, q u i  reprdsente  la part d'énergie  diffusCe provenant de la  source. 
Elle est liee i l'atténuation  des  ondes dans les milicux successivement travers6s. Ainsi, la 
pente de la courbe correspond au taux d'uttknuutio1z et dkpend surtout des propriktés 
absorbantes et dispersantes des  milieux  traverses. 
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* Tirure 2-24: 
Principe de modélisation de I’attCnuntion avec la profondeur esprimée  en secondes temps doubles. (voir le [exte 
pour plus de détails). 
( 2 )  La méthode ernployGe consiste à modéliser la décroissance 
graduelle de la courbe modale, afin d’apprécier l’atténuation dans les milieux 
successivement  raversés. Cette atténuation  dépend d’une part de  l’expansion 
géométrique du  front d’onde (décrite par la valeur du facteur y), et d’autre part des 
proprietés  atténuantes  des  milieux  traversés  (décrites par la  valeur du facteur Q). 
y augmente avec la vitesse de  propagation du front d’onde  dans le milieu. Q est 
quant à lui relié à la longueur d’onde des  hCtérogénéités reneontries dans les différents 
milieux de propagation des ondes. La valeur de ce paramètre décroît lorsque les 
longueurs d’onde du signal et des  hétkroginEit6s du milieu  traversé sont proches  (milieu 
plus absorbant). 
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Pour chaque tir, on construit  un  modile local 5 une  dimension 
II temps), comprenant un nombre fini de couches caractériskes par une 
valeur de Q et une valeur de y .  Le modkle local final est obtenu par itkrations 
successives, en faisant varier la profondeur et I'6paisseur des diffkrentes couches, ainsi 
que les valeurs de O et y. La validit6 du modkle est testke  par 'le calcul de la courbe 
rksiduelle représentant la diff6rence d'Cnergie subsistant entre la courbe calculke et la 
courbe modale. Le modkle est considkrk satisfaisant lorsque les valeurs de la courbe 
rksiduelle tendent vers aero entre deux  pics ou plateaux. La courbe r6siduelle représente 
par conskquent la rkflecfivifi des  terrains. 
(3) Le rksultat de la modklisation est donnée sous forme de trois 
sections (distance/temps) regroupant tous les tirs mod&lis&s du profil, chaque 
section reprksentant les variations d'un des paramktres (y ,  Qs rksiduelle) le long du 
profil. Ces sections sont  directement  comparables A une section sismique classique. 
L -  
3.3- Modklisation de I'attinuation des o d e . ~  P (profil MTOI): 
a) Analyse des courbes modales: 
t- 
L'observation des courbes modales permet de mcttrc cn dvidcncc deux grands 
ensembles acoustiques, sépares par  une  rkllexion  ma.jeu1-e (ligure 2-25): 
(1) Le premier  pic  rcncontrd  (attenuation de 25 dB cn moyennc sur l'ensemble dcs 
tirs du profil) correspond A la premihrc  rkllexion effectuk. au toit des s6diments. Elle est 
immkdiatement suivie d'une r6flexion de plus forte knergic (atlhuation de 15 dB en 
moyenne sur Ics différents tirs du profil).  L'cinergie  dCcroît ensuitc rapidement sur deux 
secondes environ; A cette dkcroissance se surimposent des pics plus ou moins bien 
individualisks et de plus ou moins forte amplitude. Ces pics sont corrélablcs avec les 
rkflexions sedimentaires observCes sur les sections sismiques traitdes de manikre 
standard. 
(2) Un pic de forte knergie, corrklk avec IC rkflecteur formant le toit du socle 
acoustique sur  les sections migrkcs, marque une brusque diminution de l'attenuation de 
10-20 dB cn moycnne sur les tirs d u  profil. Selon les tirs, cette reflexion se compose 
d'un ou plusieurs pics et se prolonge sur des  durkes  variant de 400 h 1000  ms. 
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L'amplitude et le temps sur lequel cette réflexion se prolonge  ne permettent pas de 
connaître précisément le taux  d'atténuation  dans la seconde suivant la brusque  diminution 
de l'atténuation. En effet, la contribution de l'énergie  diffusée étant mineure par rapport 8 
l'knergie  réfléchie au  toit  du socle acoustique,  l'effet  en est complktement  masqué. 
(3) La courbe modale est ensuite caractérisée par un taux d'atténuation plus ou 
moins fort selon les tirs. Deux principaux modes d'atténuation peuvent alors être 
distingués: 
(i)  L'attknuation  augmente de manikre  constante et de nombreux petits pics 
difficilement corrélables d'un  tir A l'autre jalonnent la courbe (figure 2-254. Ce type de 
réponse est observé sur les tirs compris dans  les 20 premiers  kilomktres situés au Sud de 
la pente  structurale. 
Ce type d'atthuation correspond au faciès sismique formé de nombreux 
réflecteurs discontinus sur le profil  migré  (figure 2-21). 
(ii) On observe au delh de 20 km une  alternance de deux  types 
d'atténuation se relayant  tous les 4-5 km environ: 
La courbe modale forme un plateau  (l'att6nuation est presque  nulle)  dont 
la durée varie entre 600 et 1000 ms. et auquel se superposent des pics de réflexion peu 
nombreux et de  Faible amplitude. Le plateau est suivit d'une brusque augmentation de 
l'atténuation SUI- 100 ri 200 ms (figure 2-25b). 
La courbe modale décroît régulihement et les pics associés aux 
rkflexions  restent  faibles (figure 2-2%). 
b) Modélisation de l'atténuation: 
a - Les sidirnents 
Le but était ici  principalement  de caractiriser l'att6nuation  des ondes P au sein du 
socle acoustique; I'attdnuation des ondes P dans les unités sédimentaires n'a donc kt6 
moddlisée que dans ses grandes lignes. 
En particulier, l'unit6 sédimentaire la plus profonde, ddfinie par un faciks 
acoustique semi-transparent sur les sections sismiques migrees, correspond h une  forte 
augmcntation de l'attknuation (42 dB en  moyenne sur l'ensemble des tirs du  profil) qu'il 
est impossible de modkliser si l'on s'intéresse aux  ddtails  de  l'atténuation dans le soclc. 
En effet, la courbe d'atthuation calcul6e est par  d6lïnition décroissante avec le temps 
(l'énergie ne peut en aucun cas s'amplifier avec le temps). Or la  modelisation de l'unit6 
skdimentaire la plus profonde nous obligerait h augmenter l 'a t thuat ion jusqu'h ce que IC 
niveau de bruit issu de la source soit proche du niveau de bruit de fond (comparer les 
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niveaux de bruit dans cette unité  sédimentaire et le niveau de bruit de fond sur la figure 2- 
25). La courbe calculée ne pourrait alors pas s'approcher de la base des pics de 
rkflectivité repérks au sein du socle acoustique et aucune variation détaillée de 
1'attCnuation le long du profil  ne  pourrait être clairement mise en évidence sous le toit du 
socle. 
&- Le socle acoustiaue 
Deux manières  de  modéliser  les  très  faibles  taux  d'atténuation 
rencontrés sous le toit du socle peuvent être employées; ces deux procédés 
sont Cgalement  valables  mais  ne  permettent pas de mettre  en  valeur  les  mêmes  paramhtres: 
(1) La première procédure modélise le plateau et la pente suivante 
par  l'intermédiaire  de  deux  couches  de  propriétés  distinctes: le  plateau 
(atténuation très faible) est modélise  par  une  premikre couche caract6risée par de fortes 
valeurs du facteur Q et de faible valeurs du facteur y .  La forte pente (attenuation trhs 
forte) est au contraire définie par une couche  presentant une faible valeur du facteur Q et 
une forte valeur du facteur y. 
Cette procédure vise à restreindre au maximum la valeur de la résiduelle; elle 
posskde l'avantage de rendre compte de deux types d'atténuation successivement 
rencontrds avec la profondeur, par l'intermediaire des valeurs des facteurs y et Q. 
Toutefois, lorsque l'attknuation est trks faible (plateau), le pendage de la courbe calcul6e 
est peu sensible aux valeurs des  deux facteurs. Pour  modifier faiblement le pendage de 
cette courbe, la valeur  des  param2tres  doit  donc être fortement  modifike.  Ainsi, d'un tir à 
l'autre, une faible variation du pendage de la courbe va correspondre ii des valeurs 
modéliskes de Q et y trks diffkrentes. Ces variations ne sont pas reprksentatives de 
changements rkels de l'attknuation  mais  correspondent à des  artcl'acts  dc  modklisation. 
(2) Le second procédé prend  en  compte  une couche unique pour le 
domaine profond, incluant le plateau et la pente. Cette  solution est moins 
prkcise car elle implique des valeurs  des facteurs y et Q moyennes pour toute la partie 
profonde du modkle. Elle ne pelmet  pas  de  visualiser  les  variations de dktail  de ces deux 
facteurs au sein de la croûte. Par contre les valeurs mod61isees des facteurs Q et y 
représentent dans ce cas 1'Cvolution globale des  paramktres d'atthation caractkrisant le 
socle  acoustique le long du profil. L'alternance des facihs 'platcau' ct  'pente' sur des 
longueurs d'onde de l'ordre de quclques  kilom2trcs scront quant h clles prises en compte 
dans la valeur de la courhc rhiduellc. 
Nous avons choisi de modéliser  les  données du profil MT01 par 
cette  s conde  méthode, qui nous a semblé plus appropriée aux 
caractéristiques  de nos données. 
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a- Evolution de l'attbnuation à pet i te   i c~~.e l le  (donnie p a r  
(1) L'attCnuation dCfinie sur MT01 en pied de marge est caractkriske par de 
fortes vdeurs du facteur y (>1.70) (figure 2-26) et par de faibles valeurs du facteur Q 
(430) (figure  2-27). Be telles valeurs indiquent que la diffusion est importante dans la 
zone concern& et  que la longueur d'onde des hCtkrogCnkitCs est proche de 'la longueur 
d'onde du siFnal incident (Rappin, 1992). 
(2) Les valeurs du facteur Q augmentent avec la distance 5 Pa marge 
croissantes, pour atteindre des valeurs supkrieures a 500 il 40 km environ de la pente 
structurale. Parallblement, les valeurs du facteur y diminuentjusqu'8 des valeurs de 160. 
volution de la valeur  des pxm&tres indique que la fréquence du signal tmis 
devient moins sensible h la  longueur d'onde des  hCt6rogtn6itCs du milieu traverse lorsque 
l'on s'Cloigne de la rnarce transformante. D'une manikre gCn&rale, cette tendance est 
interprktke comme le marqueur de  I'homo~Cnéisation des structures B l'kchelle de la 
longueur d'onde du signal (Rappin, 1992). 
/3- .&voLraliou à grande i d t e l l e  ( d o ~ d e  par la re'siduelle) 
La reprksentation de la rksiduelle Pe long du profil permet de mettre en  kvidence 
des zones atténuant diffkremment les ondes P dans le socle acoustique auxquelles se 
superposent les rkflexions d6jA dkcrites sur les sections sismiques traitkes de façon 
standard (figure  2-28). @e mode de reprksentation prCsente deux apports majeurs: 
(1) Une grande variabilitk  d'Cnergie provenant de la prernikre seconde situie 
sous le toit du socle acoustique est clairement imagke sur cette section 
(2) On note u n e  rkponse  acoustique  variable entre 9 et 16 std de 
profondeur: 
e Sur les 20 premiers  kilomktres de la section, la rksiduelle est caractériske 
par une réflectivité  diffuse. 
e Cette zone est remplacke  vers le Sud  par l'alternance, tous %es 3-5 k m ,  de 
(correspondant au facib en  plateau sur les courbes modales) et de 
zones caractkris6e.s par une rt5siduelle voisine de zCro. .. 
(3) La réflectivitC devient nulle en dessous d'une ligne dont la profondeur varie 
du Nord au Sud de 10.7 std à 10 std. Cette limite marque un important changement de 
comportement du  milieu vis B vis du signal. 
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-4- Conclusion:  apports  dela  sismique  réflexion 
multitrace. 
4.1-  Observation  des  réflexions  (énergie  cohérente) et  modélisation  de 
l'atténuation (éneririe diffuse):  des résultats cohérents: 
II existe une  bonne corrélation entre les informations fournies d'une part par les 
sections sismiques ayant subit un traitement  standard (filtrages, sommation, migration) et 
d'autre part  les sections issues  de  la  modélisation  de l'atthuation avec la profondeur. 
(1) L'inhomogénCitC de faciès associée h la première seconde de signal 
située sous le toit  du socle acoustique parait par exemple h la fois  sur la résiduelle 
et sur les profils migrés: la résiduelle souligne les variations d'Cnergie le long du profil 
alors que le traitement  standard  permet  de  montrer  la  discontinuité l a t h l e  des  réflecteurs. 
(2) De même, on distingue entre 9 et 10 std sur les deux types de données 
deux secteurs de réponses  acoustiques  nettement  différentes, localisés d'une part dans les 
20 kilomètres situés au  Sud de la pente, et d'autre  part au Sud de  cctte limite. 
(3) Sur les deux  modes  de  représentation également, la section sismique devient 
acoustiquement sourde au delà de 10.5 std environ. 
4.2- Des résultats comDlémentaires: 
Les  deux  types d'approches apportent  par ailleurs des informations 
complémentaires: 
(1) Le traitement standard renforce la part cohérente du signal telle 
que les réflexions (comparer sur les ligures 21 et 28,  les rdtlecteurs pentbs n'apparaissent 
clairement qu'apr6s  traitement standard). 
(2) L'analyse  de  l'atténuation  permet  de  restituer  des  zones 
d'atténuation distinctes le long du profil qui  n'apparaissaient pas aprks traitement 
standard (comparer sur les figures 21 et 28,  la  rbponse acoustique du milieu entre 9 ct 
10 std est nettement variable sur la coupc rCsiduelle mais correspond li u n  mEme faciks 
"hyperbolique" sur la  section  migrec). 
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4.3- Localisation des diff6rents faciits acoustiques par rapport à la marge 
transformante: 
La faible continuitk latirale des faciks acoustiques ]le long des profils 
orientes transversalement il la marge et l'absence de corrClation 6vidente entre 
profils parallGles rendent  difficile  l s  interpolations  aussi  bien 
perpendiculairement que longitudinalement A la marge transformante. Notamment, la 
presence de chacun des faciès  n'est pas liêe ii la distance il la marge, mais semble au 
contraire dkatoire. Par ailleurs, les  rkflecteurs  pentês  ne  peuvent &e cont?les d'un profil 
B l'autre, si bien qu'il est. difficile  de pr6ciser leur  orientation et leur pendage rdels. 
-1- A I'kchellle de la sismique  rkfraetion:  une  croûte 
ockanique  anormalement  mince. 
1.1- Rappel des principaux hultats:  
La modêlisation des donndes de sismique rkfracLion permet de reprdsenter la 
structure crustale ockanique par I'intermddiaire de plusieurs  unitks caractdrisdes par leur 
vitesses de propagation (ondes P) (figures  2-17 et 2-18>. 
a) La couverture sédimentaire: 
L'unit6 la  plus superlicielle du modkle  (modklis6e par I'intem6diaire de plusieurs 
couches) est  difinie par des vitesses  variant  de  1.53 B 3.28 k 0.025 km/s et une êpaisseur 
comprise entre 1.5 et 3 k 0.2 km. Elle correspond B la couverture skdimentaire 
caractkrisée par des rkflecteurs continus, puissants et sub-parallkles entre eux sur les 
profils de sismiques riflexion multitrace. 
Les variations d'kpaisscur de cctte unit6 sont relatives B la prCscnce de reliefs au 
toit du socle acoustique. 
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b) Le socle acoustique: 
Le  socle acoustique observé sur les profils de sismique réflexion multitrace est 
mod6lisé en sismique réfraction  par  l'intermédiaire  de 3 ii 4 unith, selon les modkles. 
Unité I I  
Les caract6ristiques  de la premikre unit6 modélisée sous le toit du socle acoustique 
sont similaires ii 15 et ii 60 km de la marge  transformante. Les vitesses  définies  pour cette 
unit6 sont comprises entre 4.6 et 5.6 3- 0.05 km/s (sommet et base de couche) et 
l'épaisseur est voisine de 239.2 km. 
Unité I I I  
L'unité III est caractérisée par des vitesses moyennes comprises entre 6.6 et 
7.0 3- 0.03 km/s sur les  deux  profils. La modélisation  des amplitudes permet  de montrer 
que sous le profil  EQR4, les vitesses au sein  de cette unité sont en  r6alitk trks variables le 
long du profil, comprises entre 5.7  et 7.3 _+ 0.03 km/s. Ces variations s'accompagnent de 
fortes variations des gradients de vitesses  aussi  bien  verticalement  qu'horizontalement. 
L'épaisseur de  l'unit6  III est de l'ordre de  4 km sur le profil  EQR5, et de l'ordre 
de 1.4 ii 2 k 0.2 km sur le profil  EQR4. L'épaisseur de cette unit6 diminue donc d'un 
facteur 2 entre 60 et 15  km  de la marge  transfolmantc. 
Unite' I I I '  
La mod6lisation des donnees du  profil EQR4 necessite l'introduction d'une 
unit6 III' qui  n'apparaît pas sur le  modkle du profil  EQR5. Les vitesses  mod6lisees  pour 
cette couche sont comprises entre 6.7 et 7.7 k 0.03 km/s et varient lateralement. 
L'6paisseur de cette unit6  varie entre I et 1.5 k 0.3 km le  long du profil. 
Unité IV: 
Enfin, l'unit6 la  plus  profonde  modblis6c est d6finie  pour les deux  profils par des 
vitesses au toit de l'unit6 de l'ordre de  7.8 ii 8.15 3- O. 1 km/s.  Le gradient de vitesse au 
sein  de cette unit6 est de l'ordre  de  0. 15 s-* pour  les kilomktres les plus supcrficiels de 
l'unit6 puis decroît vers  des  valeurs  voisines  de 0.08 s-1. 
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1.2- Comparaison avec d'autres  domaines oceaniques: 
a) Caracteristiaues  d'une ersfite océanique moyenne: 
a- Domaine ock'anique stable: 
Une synthkse tr&s récente de la structure ockanique dCduite de données de 
réfraction  montre que les mod&les vitessdprofondeur sont  très constants d'un ocCan 
à l'autre (figure 2-2%) (White et  al, 1992) quelque soit 1'8ge du domaine ockanique 
étudié (pour  des ages supérieurs à 30 Ma) et quelque soit  la  vitesse d'accrétion (pour des 
vitesses  supkrieures B 1.5  cmlan). 
I1 ressort des diverses  modélisations que la structure crustale  ocCanique  moyenne 
peut  toujours se décomposer en  trois  unités (Houtz et Ewing,  1976; Houtz, 1980;  Purdy, 
1983; Purdy, 1987): 
(I) la couche X correspond i la propagation des ondes dans la couverture 
sédimentaire.  Cette couche est  ginCralement  très  mince, de l'ordre  de quelques dizaines à 
quelques  centaines de mètres. 
(2) les couches X% et 111 correspondent à la  propagation  des ondes dans  la croûte 
ignée. 
La couche II est caractérisée par une epaisseur moyenne de 2.1 1 km, et des 
vitesses  moyennes de propagation  des  ondes P variant de 2.5 h 6.6 km/s (moyenne: 5. I 
+/- 0.7 kmds). Elle surmonte la couche III océanique dont l'épaisseur moyenne est de 
4.97 km pour  des  vitesses  variant entre 6.6 et 7.6 km/s  (moyenne:  6.72 +/- 0.2 krds). 
Ces  trois  unités  définissent  la croûte ockanique  dont  I'épaisseur crustale moyenne 
est l'ordre de 7.08 km. 
(3) La croûte  océanique  repose  sur  l'unité la plus profonde du modkle 
correspondant à la  propagation  des ondes dans  le nlanteau lithosphérique. Ce dernier 
est défini par des vitesses toujours supérieures h 7.65 km/s (moyenne: 8.15 +/- 0.3 
k d s )  .
/3- &volution de la structure crustale aux abords des zones de fracture intra- 
ocianiques et sous les oeians ci faible taux d'acerktion (c.l.5 ctn/art): 
r 
Cette stabilité disparaît cependant à proximité immédiate des zones de 
fractures ainsi que sous les  océans 5 taux d'accrétion très  Icnts. Dans  les  deux cas, 
les  vitesses  crustales  sont  nettement plus dispersées et les tpaisseurs crustales plus faibles 
(figure  2-29b) (White et al,  1984; White et al, 1992). 
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Veloci ty  k m l s  
a (1) 
Croûte  océanique 
Atlantique 
12 J 
5 9 - 1 2 7 M a  
fl(2.l 
Croûte  océanique 
Pacifique 
12 J 
2 9 - 1 4 0 h h  
Velocitv (km / s  1 
b 
4 6 8 1 0  
O 
2 
Depth 4 
Igneous 
Into 
c r u s t  6 
k m  
8 
10 
4 6 8  
142-113Ma 
2 4 6 8 1 0  
144-17oMa 
* fipure 2-29a: 
océanique pour des B g e s  supérieure h 30 M a  et des taux 
Modèles vitesse/profondeur carcactéristiques de la croûte 
d’accrétion  supérieurs ii 1.5 clnlan (1) pour l’Océan 
Atlantique, (2) pour l’Océan Pacifique. loin de toute zone 
de fracture ou plateau océanique. (d’aprbs Wlltite et al, 
fonction de la profondeur. En trait gras ont été reportés les 
1992). On note In gralde constance  des lais de vitesses en 
lois vitesse/profondeur moyennes pour les profil EQR4 et 
EQRS. Le profil  EQRS est cornpar~~l~le  h 1111 tlomaine 
océanique standard. II se  situe toutefois dans les épaisseurs 
crustales minimales rencontrées sous les océans. Le profil 
EQR4 ne correspond pas ii une  croûte  océanique  standard. 
, ........ . EQR4 
EQR5 
* lieure 2-29b: 
Modèles  vitesse/profondeur caractdrisdques de la 
fracture . En grisé  appnrait le domaine  comprenant 
croate ocCanique au voisinage des zones de 
les  lois de vitesselprofondeur  défini sous l e s  
donlaines  océaniques stables. Les  traits  fins 
corresponde h In loi de vitesse n~odéliséc sous une 
zone de fracture type: la zone de fracture Kane. 
(d’aprhs White c l  al, 1992). Ont été reportés en 
traits gras les modèles  vitesselprofondeur  observés 
sous l e s  profils EQR4 et EQRS. La loi de vitesse en 
fonction de la profondeur définie pour I C  profil 
pour la zone de fracture  Kane.  Elle est 
EQR4 est comparable h la loi de vitesse définie 
principalement  caracl6ristc par une  faible 
épnisseur de couclle III. 
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De nombreuses zones de fracture ont  rkcemment fait l'objet de modklisation de donn6es 
de sismique r6fraction,  notamment au sein de l'Ockan  Atlantique (Detrick et Purdy,  1980; 
Tr6hu et Purdy, 1984; Cormier et al, 1984; Pot& et al, 1984; White et al, 1984; Prince et 
Forsgrth, 1988; brams et al, 1988). Les mod6le.s vitesselprofondeur montrent des 
r6sultats  extrgmement cohkrents d'une zone de fracture à l'autre. On dkfini ainsi: 
(1) Une couche II souvent comparable B celle rencontrie dans tous les ockans 
(figure 2-29b). 
(2) Une couche III d'epaisseur anormalement faible et présentant un gradient 
de vitesses supCrieur à la moyenne  (figures  2-29b). 
(3) Une transition entre vitesses crustales et mantelliques parfois complexes 
(figures 2-29b). 
Ces rdsultats tkmoignent d'un amincissement crustal à proximite des 
zones de fracture (figure 2-30), au dktriment de la couche III ocCanique. 
Cette caractéristique est commune h toutes les zones de fractures étudikes, quelque soit 
l'offset entre les deux segments de ride dCcalés (Minshull et al, 1991) et quelque soit 
l'iige de la croûte océanique CtudiCe (Schouten et Klitford, 1982), comme les confirment 
les Ctudes menees sur les intersections Wide - Transformante, c'est B dire lors de 
l'accrktion même  de la croûte ockanique  (Cormier et al, 1984;  Purdy et Detrick, 1986). 
De plus, l'amincissement crustal s'observe également sur les segments transformants ou 
passifs des zones de fractures (White et al, 1984; White et al, 1992), indiquant que la 
tectonique  transformante  n'est pas  la cause de la structure sismique anormale. 
b) Comparaison des mod&les EOR4-5 avec des msdGies crustaux moyens: 
(4) L'unit6 II de nos  modEles présente des caracteristiques similaires i celles 
dkfinies pour la couche II ocCanique de part son dpaisseur et de  part les vitesses qui  la 
caract6risent (figures 2-29). 
(2) L'unit6 III du modEle  EQRS, situé ii 50 km  de  la marge, est com.parable h la 
couche III ockanique dkfinie sur la moyenne des ocians, m2me si son kpaisseur 
correspond  aux valeurs minimales  gknkralement  modkliskes  (figures 2-29a). Par contre 
l'unit6 III du mod&le  EQR4, situ6 h 20 km de la margc, s'apparente  plut& h la couche III 
anormalement  mince  modelisbe au voisinage  des  zones de  fracture  (figure  2-29b). 
(3) L'unit6 III' modélisie pour le profil EQRLC nc correspond pas non plus au 
schéma type d 'une croûte ockaniquc. Les vitesses de cettc unit6 sont en cffct 
intermediaires entre les vitesses donnees pour la croûtc ochniquc (dont la borne 
supérieure est 7.3 km/s) et les vitesses  données  pour le manteau  (dont la borne inférieure 
est de  l'ordre de 7.7 kds)  (figure 2-29a). I1 semble que là encore cette unité puisse être 
comparée aux modkles définis pour  les  zones de fractures intra-océaniques  (figures 2- 
29b). 
(4) Les  valeurs  modélisées  pour l'unité IV correspondent  quant à elle  aux  valeurs 
généralement  admises  pour  le  manteau  (figure  2-29). 
c) Conclusion: une  croûte  océanique  anormalement mince: 
(1) Le profil EQIRS, situé à 45-60 km  environ  de la marge  transformante de Côte 
d'Ivoire-Ghana, présente une structure vitesse/profondeur comparable aux 
domaines océaniques étudiés sur le globe (figures 2-29a). Seule l'épaisseur de la 
couche  III  (et donc de la croûte) semble légèrement faible par  rapport au modèle  moyen 
défini sur l'ensemble des  océans (figure 2-30). 
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Oceanlc 
crust -30% 
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-10% 
-0% 
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Se~rsmlc ?3ustal Thidknerr, km 
fivrtre 2-30: 
Épaisseurs crustales comparées pour des domaines octaniques stables et pour des zones de fracture. Les 
épaisseurs crustales observtes sous les profils EQR4 et EQR.5 ont C t t  reportées en hachures verticales. Le 
modèle EQR4 est caractCrisCe par une croûte mince (3-4 km) comparable aux épaisseurs crustales observtes nu 
voisinage des zones de fractures. Le  modkle EQR5 prtsente une tpaisseur crustale de 5-6 km se situant en limite 
infkrieure des épaisseurs crustales octaniques moyennes (d'après White et al, 1992). 
(2) Le profil EQR4, situé à IS-30 km de la marge, présente quant à lu i  une 
structure  vitesselprofondeur beaucoup plus caractéristique des zones du fractures 
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intra-océanique (figures 2-29b) avec notamment un fort amincissement de la couche 
III océanique et une  transition  croûte/manteau  complexe  (figure 2-30). 
Remarque: I1 faut par ailleurs noter que les  résultats  moyens obtenus à proximité 
des zones de fractures (Eretrick et Purdy, 1980; Trdhu et Purdy, 1954; Cormier  et al, 
1984; Potts et al, 1984; White et al, 1984; Prince et Forsyth, 1988; Abrams et al, 1958) 
s'apparentent d'avantage aux  modèles en couches latéralement  homogènes propos& pour 
le profil EQR4 qu'au modèle  plus complexe déduit de la modélisation des amplitudes. 
Les modèles proposés au voisinage  des  zones de fracture ne montrent effectivement pas 
toujours de variations de vitesses latérales au sein  de la croûte inférieure. Ceci pourrait 
s'expliquer par le fait que les résultats présentés sur les  zones  de fracture ne comportent 
gtnéralement pas de modClisation  des amplitudes, et que les  vitesses modélisées pour  les 
diffkrentes unités sont par conséquent des  vitesses  moyennes comparables aux vitesses 
définies dans  notre  cas  lors  de la modélisation  des  temps  d'arrivées. 
2.1- Rappels  des  principaux  résultats: 
Les profils de sismique  réflexion  multitrace  enregistrés sur le domaine ockanique 
montrent que la structure crustale au pied de la marge transforn:ante de Côte 
d'Ivoire-Ghana est latéralement tr6s hetérogitne B partir du toit du socle 
acoustique. 
a) Le toit du socle: 
Le toit du  socle forme de nombreux reliefs, dont la hauteur varie de quelques 
centaines de  mètres à 1.8 km dont  l'extension  latérale est de l'ordre  de 1 O à 20 km. 
b) Les réflecteurs  internes: 
La gGom6trie  des  rkflecteurs,  ainsi que la modélisation de I'attCnuation sous le toit 
du socle acoustique permettent d'individualiser plusieurs ensembles de propriktks 
acoustiques  distinctes: 
( I )  immédiatement sous le toit du  socle, u n  faciks très variable, de part la 
discontinuit6  des  réflecteurs  et de part l'amplitude  variable d u  signal. 
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(2) Un faci& caractérisé par une forte réflectivité, limitée a la  proximitt5 de la 
marge. 
(3) Des facib diffractants. 
(4) Des ensembles de 3-4 km d'envergure présentant des taux d'atténuation 
différents. 
Ces  différents faciès acoustiques ne présentent  qu'une  faible  continuit6  lat6rale, de 
l'ordre de un B quelques kilomètres. 
2.2- Comparaison avec les  profils  ismiques  enregistrés  ur  différents 
domaines  océanique: 
Les profils de sismique réflexion  enregistrés  en  domaine  ockanique, et notamment 
sur la croûte ockanique Atlantique, montrent des faciks acoustiques g6nCralement 
beaucoup  plus  homogknes (par exemple  Grow et Markl, 1977; Purdy, 1983; NAT study 
group, 1985): 
a) Domaines océaniques stables: 
(1) Le toit du socle acoustique est génkralement dkcrit comme fortement 
diffractant  (Mutter et al, 1984; NAT study  group,  1985). 
(2) Sous cet horizon, le socle acoustique est dans la majorité des cas 
entikrement sourd (figure 2-314, h l'exception toutefois d'un kvknement sismique sub- 
horizontal et fortement  diffractant, situé ri 2.5  std  environ sous le  toit du socle et interprktk 
comme le Moho sismique (figure 2-314 (Mutter et al, 1984; Detlick et al, 1987). 
(3) Sur quelques profils rlicemment acquis dans la partie Nord-Ouest de 
l'Atlantique, ont cependant pu être observks quelques réflecteurs intra-crustaux: 
en particulier, un horizon  compos6  de nombreuses hyperboles ('horizon R3 et 
situ6 h 1.5 std sous le toit du socle acoustique pourrait correspondre h la limite couche 
IUcouche  III dkfinie par  la  rkfraction  (Mutter et al, 1984, McCarthy et al,  1988, White et 
al, 1990) (figure 2-31b). 
des réflecteurs Dentés limit& par l'horizon R et le Moho ont 616 interpr6tk.s 
comme des discontinuit& internes h la couche III (McCarthy et al, 1988; White et al, 
1990) (figure 2-3 1 h). 
I1 est possible que la sismique puissante de plus  en plus frkquemmcnt employée 
puisse parnettre de mettre 8 jour  des  reflexions intra-crustales ne pouvant apparaîtrc sur 
des données sismiques plus  ancicnnes. Les profils  dont  nous disposons ri l'heure actuelle 
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Lfieure 2-31: 
Exemples de profils de sismique multitracc enregisuCs en domaine ockanique, loin de toute  zone  de 
fracture: 
a) Seuls le et & .  ressortent  clairement. La topographie de  ces  deux  horizons  ismiques 
est peu, voire pas accidentte (Atlantique,  Sud-Ouest  des Bermudes:.d'aprCs  NAT  Study Group, 1985) 
b) On localise parfois un horizon diffractant situ6 h environ 1.5 std sous le toit du socle. LB encore la 
g&ornetrie des diffkrents horizons est relativement peu accidentCe (Atlantique, Sud-Ouest des Bermudes: 
d'apres NAT Study Group, 1985). 
(b) 
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figure 2-32; 
Exemples de profils de sismique  muhitrace enregistrts en domaine  ockanique a proxirnitk  d'une  zone  de 
fracture. 
a) Zone de fracture  de  Black-Spur, d'aprks Mutter  et ai, 1984. 
b) Zone de fracture  Oceanographer, d'aprks Minshull  et al, 1991. 
On note la topographie  accidentCe du toit du socle, ainsi que la prCsencc de nornbrcux rkflecteurs intra- 
crustaux sous le toit du socle. 
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$tant souvent anciens, il est difficile de gênêraliser l'existence de réflexions en 
profondeur. 
Les profils MT01 et MT03 prksentent B leur extremité méridionale un horizon 
situt? B 1.3-1.5 std sous  le toit du socle acoustique ('horizon diffractant', voir SD-2.3e) 
rappelant l'horizon R ddcrit  ci-dessus (figures 2-19 et 2-21). Mais sur Ies deux profils, 
l'extension  lat6rale de cet  horizon  est  trop  limitée pour que nous  puissions conclure. 
L'image crustale ockanique gCnkralernent très homogène est par contre plus 
complexe aux abords des zones de fractures (Mutter et al, 1984; NAT study 
group, 1985). De fréquents reliefs, dont  la  hauteur atteint quelques dizaines il quelques 
centaines de mètres  défolment  le  toit du socle  acoustique  (Macdonald  et  al, 1978; DeLong 
et al, 1979; Pockalny et al, 1988; Blackman  et  Forsyth,  1989). De plus, differents types 
de reflexions intra-crustales  sont ohservkes dans les  deux  secondes  tcmps double situees 
sous le toit du socle acoustique (Mutter et al, 1984; NAT study group, 1985). Ces 
caractCristiques  sismiques  affectent le socle acoustique sur une  largeur  de 20 km environ 
de part et d'autre de. la zone  de fracture. Un des exemples Ics plus explicites publie il 
l'heure actuelle est celui de la zone  de  fracture  Oceanographer q u i  presente ri la fois des 
zones de Fortes rdilectivit6 et de  nombreux  rkflccteurs  pent&  (figure 2-32). 
2.3- Conclusion: 
Au pied de la marge de @ate  d'Ivoire-Ghana, comme au voisinage 
des zones de fractures, la faible continuit6 l a t h l e  des diff6rents horizons 
et faciks acoustiques t h o i g n e  d'une hCtCrogCn6itC qui ne semble  pas 
exister dans les domaines ocGaniques stables. 
-3- Conclusion. 
3.1- Structure sismique du domaine océanique adjacent à la marge: 
A l'échelle de la sismique réflexion multitrace comme à 1'6chelle de la sismique 
réfraction, le domaine  océanique  présente  au  voisinage  de la marge 
transformante de Côte d'Ivoire-Ghana de nombreuses similitudes avec les 
zones de  fracture  intra-océaniques, 21 savoir: 
(1) Une croûte ockanique  anormalement  mince. 
(2) D'importants reliefs au toit du socle. 
(3) Une réflectivitt? au  sein du socle acoustique presentant des faci& variables 
latkralement et longitudinalement h la marge. 
La croûte océanique est dans les deux cas anormalement mince et 
hétérogène. 
3.2- Largeur du domaine océanique sismiquement anormal: 
(1) I1 semble par ailleurs qu'au large de  la C8te d'Ivoire-Ghana, la largeur 
apparente de croûte océanique présentant des caractéristiques anormales 
soit différente selon la méthode employée. En effet, h I'cichclle de la sismique 
réflexion la perturbation s'&end jusqu'à I'extrCmitc! mkridionalc dcs profils oricntes 
perpendiculairement h la  marge,  soit ri 55 km de la marge  environ. Or, h cette distance, le 
modkle de sismique réfraction corrcspond h la norme definie su r  l'ensemble des 
domaines  ockaniques. \ 
(2) Deux hypothkses peuvent &re formulkes pour rendre compte de cette 
observation: 
(i) I1 est possible que la structure sismique 'normale' SC rcitablisse h proXimit6 de 
EQR5, soit 2I 45-60 km de la margc  transformante, auquel cas l'image sismique observée 
aux extrdmités des profils MT01 et MT03 pourrait correspondre à l'image d'une croûte 
occianique  typique  imagge par une sismique  de  qualit6 (prkence de r6flecteur.s crustaux). 
Cependant, cette hypothhse implique u n  changement structural trhs brutal situe en 
terminaison  m6ridionale  des  prolils  MT O 1  et MT 03; I'bvolution d h i t e  au voisinage  des 
zones de fractures est d'une manikrc gCnCrale progressive (Mutter et al, 1984; NAT study 
group, 1985; Blackman et Forsyth, 1989). 
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(ii) I1 est Cgalement possible qu'A I'Cehelle de la sismique rkfraction, des 
perturbations de petite longueur d'ondes puisse passer inaperçues. Les  h6tCrogkn6it6s 
seraient  cependant de taille suffisamment  importante pour Etre expnimkes sur les  profils de 
sismique reflexion. La presence de reliefs Clev6s sur EQR5 suggkre en effet un degr6 
d'hkt6rogCnkitC  non nkgligeable  persistant A 55 km environ de la marge. 
Quoiqu'il  en soit, il apparaît clairement que la zone de croûte ockanique anormale 
observke au Sud de %a marge transformante est nettement. plus large que celle 
affect&? au voisinage des ones de fractures intra-scbaniques (de l'ordre de 
10-20 km de part et d'autre de la zone de fracture, (Prince et Forsyth, 1988)), suggCrant 
une cause commune mais de plus  grande ampleur à l'anomalie observCe. 
F- I N T E R P R É T A T L O N :  PROPOSITION D'UN NODELE PÉTRO- 
AL DE LA CROUTE OCÉANIQUE. 
Quel modkle p6tro-structural crustal faut-il envisagcr pour expliquer l'image 
sismique et la repartition des vitesses dans la croûte ockanique i proximitt! de la marge 
transformante de Côte d'Ivoire-Ghana? 
(I)  Les couches II et III, dkfinies par des vitesses dkduites de donn6es de 
rkfraction sont communes ri tous les moddes crustaux ocCaniqueS. La confrontation de 
ces vitesses avec d'une part des mesures de vitesses effectukes en laboratoire sur 
diffkrents types d'tkhantillons crustaux (Christensen et Salisbury, 1975; Spudich et 
Orcutt, 1980) et d'autre part l'observation de sCquences ophiolitiques (Christensen, 1978; 
Christensen et Smewing, 1981; Kempner et Gettrust, 1982;  Karson ct al, 1984;  Juteau et 
Whitechurch, 1989) a permis dc montrer que la couche III ocCanique pouvait Etre 
assimilke à une  unit6 formt!e de dvkes ct de basaltcs et la couche III h une 6paisse 
séquence gabbroïaue (Spudich et Orcutt, 1980; Purdy, 1983) (figure 2-33). 
(2) La structure sismique de la croûte ockanique d6duitc de données dc sismiquc 
rkflexion et sismique rkfraction scmblc particuliEremcnt complexe au voisinagc de la 
marge  transformante de Côte d'Ivoire-Ghana. Aussi  peut-on SC demander: 
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(i)  Comment se situe la croûte  océanique accréee  en base de marge transformante 
dans le schéma  pétro-structural  océanique  type  décrit  ci-dessus? 
(ii) Si l'amincissement de la couche III s'accompagne ou non de transformations 
pCtrologiques à I'échelle imagée par les outils sismiques et si oui, quelles sont ces 
transformations? 
(iii)  Comment peut s'expliquer la similitude de l'image sismique avec les zones  de 
fractures? 
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- L'amincissement de 1% couche XI ockanique. 
La crocte ocCanique  situ& 2 proXimit6 de la mage  de Côte d'Ivoire-Ghana se met 
en place dans un contexte dynamique Ride - Marge Transformante comparable 2 celui 
décrit pour les intersections Ride - Zone de Fracture (Fox et Gallo, 1984;  Macdonald et 
al, 1988).(figure 2-34) Les structures sismiques &ant également comparables, peut-on 
envisager une fabrique pCtro-structurale  similaire? 
I. 
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De  nombreux  auteurs  ont  proposé  des  modèles  d'évolution  de la structure  crustale 
océanique à l'approche des zones de fracture afin d'expliquer les résultats de sismique 
réfraction (Detrick et Purdy, 1980; Cormier et al, 1984; Potts et al, 1986). Par 
comparaison avec les modèles crustaux océaniques moyens, ces auteurs interprètent 
l'amincissement de  la couche III comme un amincissement équivalent de la couche 
gabbroïque. Cet amincissement s'expliquerait par un amoindrissement du budget 
magmatique sous le centre d'expansion à proximité  des  zones  de fractures; deux  causes 
majeures sont généralement évoquées:  d'une part le refroidissement  du  système lié à la 
proximité d'une lithosphère épaisse et froide, et d'autre part la distance croissante au 
point  d'apport  magmatique supposé  maximum au centre du segment (figure 2-35): 
2.1- Un double refroidissement  du  centre d'exDansion (figure 2-35a): 
a) Contact avec une  lithosphère  épaisse  et  froide: 
Une intersection Ride - Transformante correspond à la juxtaposition d'un centre 
d'expansion et d'une lithosphère  plus âgée et  donc  plus épaisse et plus  froide  (Sandwell 
et Schubert, 1982; Sandwell, 1884; Fox et Gallo, 1984). D'importants échanges 
thermiques interviennent entre les deux lithosphères, provoquant une diminution du 
gradient géothermique sous le centre d'expansion. Le taux de fusion du manteau 
asthénosphérique, lié h la  température et h la profondeur  décroît alors fortement  (Stroup et 
Fox,  1981;  Fox et Gallo, 1984). Cette restriction du budget  magmatique sous la ride est 
également mise en évidence par l'analyse pétrologique d'khantillons pkridotitiques 
prelevés au niveau des zones de fractures (Cannat, 1990; Langmuir et Bender, 1984; 
Nicolas et Dupuy, 1984). Le faible budget magmatique ne permet alors que la 
construction d'une chambre magmatique de taille réduite. Par refroidissement  de cette 
chambre,  une  couche III anormalement  mince  est  accrétée. 
b) Refroidissement par  circulation  hvdrothermale: 
Toutefois la croûte océanique  présente  des  caractéristiques similaires lorsque le 
décalage entre les segments de  rides est faible (Minschull  et al, 199 I ) ,  voir inexistant 
(discontinuité sans décalage). Le contraste thermique entre les deux lithosphères en 
contact ne peut être 6voqué dans ce cas pour expliquer la restriction du budget 
magrnatique sous l'axe de la dorsale. 
La restriction du  budget  magmatique  pourrait  dans ce cas  s'expliquer en  partie  par 
un  refroidissement de la lithosphère par circulation  hydrother-rnale.  Celle-ci semble en 
effet Ctre particulièrement efficace au voisinage des zones de fracture, en raison de 
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l'intense fracturation associCe aux intersections Ride - Transformantes (Fox et Galls, 
1984; Bowen et White, 1986; Karson,  1990;  Cannat,  1990). 
2.2- Accr6tion en terminaison de segment ocCanique (figure 2-35b): 
Les zones de fractures majeures et les marges transformantes limitent des 
segments océaniques de premier ordre (figure  2-35b). Chaque  segment ainsi d6fini est 
lui-mgme subdivis6 en segments de second, voire de troisikme ordre par des zones de 
fracture de faible rejet horizontal (figure 2-35b) (Detrick et Purdy, 1980; Purdy et 
Detrick, 1986; Belaney et ai, 1987; Stack et al, 1984; MacDonald et al, 1988). La 
position des  volcans nCoforrn6s B l'axe de la  ride,  ainsi que les faibles vitesses erustales 
localisant les valeurs  maximales du flux  thermique  (Purdy  et  Detrick,  1986)  indiquent que 
les segments les plus importants seraient nourris indépendamment par des diapirs 
asthenosphériques ponctuels,  plus ou moins  centres au centre de chaque segment (figure 
2-35b)  (Francheteau et al, 1983; Parmentier et Forsyth, 1984; White, 1984). Le taux de 
fusion sous la ride li6 il la vitesse de  montke du diapir  asthknosphkrique (Cannat, 1990) 
serait par  cons6quent  maximum  au  centre du segment  et  diminuerait  progressivement vers 
ses extrkmith. Comme pour le facteur thermique dCcrit pr&cCdemment, le deficit en 
magma se manifesterait  par un  amincissement  progressif de la chambre magmatique  et de 
la couche III gabbroïque en direction  des  zones  de  fractures (figure 2-35b) (Le Sueur et 
Boudier, 1986; Nicolas et Boudier, 1985; Boudier et Nicolas, 1985; Cannat, 1985). 
Ainsi, l'amincissement de la couche III s'expliquerait  même au voisinage des zones de 
fracture de second  ordre. 
2.3- Amincissement tectonique de la croûte ockanique: 
I1 faut par ailleurs tenir compte d'un kventuel amincissement tectonique, qui n'a 
pas ét.6 considCr6 dans les hypothkses  citees  ci-dessus,  mais  qui en dkcoule  directement. 
Le  taux  d'expansion  observk est constant le long d'un rni2me segment ocdanique. 
Si, comme nous  venons de le voir, le budget  magmatique  est reparti pr6fkrentiellcment au 
centre du segment, l'expansion magmatique est kgalement maximum au centre du  
segment. L'excks d'expansion doit être compenst! h proXimit6 des zones de fracture. 
L'intense  tectonique extensive ohservee au  niveau des intersections Ride - Transformante 
(Fox et Gallo, 1984; Bowen et White, 1086; Karson,  1990)  nous  porte h penser que cette 
compensation de l'expansion  magmatique du syst2me  poumait se faire par extension de la 
lithosphkre ii l'axe de la Ride (Karson, 1990). A proximitk dcs zones de fractures, la 
tectonique extensive pourrait  donc  contribuer h l'amincissement crustal observ6  dans des 
proportions  plus  importantes  qu'au centre du segment. 
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L'amincissement crustal au voisinage des  zones de fracture est expliqué en  partie par I'éloignement au centre de 
segmcnt,  supposé être le  point de remontée du diapir asthénosphérique: la vitesse de remontCe est maximum au 
centre du segment et decroît vers ses extrémités, impliquant une diminution du taux de fusion du manteau  vers les 
extrémités du segment (d'après McDonald ct al, 1988). 
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Dams les trois hypoth2ses proposCes ci-dessus, l'amincissement n'affecte que la 
couche III plutonique de la croûte ocdanique. 
Les modhles proposCs, basés sur une répartition prt5férentielle du budget 
magmatique,  impliquent  pourtant que la quantité  de  basaltes émis soit  maximale  au  centre 
des segments. La m&me diminution d'épaisseur devrait donc &re également observCe 
pour la couche II océanique. Or les mod6Ies crustaux ne rendent pas compte d'un  tel 
amincissement. L'extension croissante vers les extrémités de segments pourrait jouer de 
deux  mani6res: 
e d'une part en permettant à une  plus  grande  proportion  de  magmatisme  effusif de 
gagner la surface B proximite  des  zones  de  fracture  (création  d'espace). 
d'autre part les failles normales  orientées longitudinalement B la ride  pourraient 
canaliser les  laves  m&me  loin  de l ur point d'émission. La propagation de coulées le long 
d'accidents  orientés  parall6lement à l'axe  d'accrétion a effectivement déjà été mentionnée. 
II est par ailleurs possible que la couche II ne soit pas  uniquement  composées de 
basaltes et de dykes B proximité des zones de fractures. Il faut alors envisager une 
structure pétrologique compatible avec la  loi vitesse/profondeur très comparable h celle 
déterminée pour des  domaines  océanique  type. 
2.4- Conclusion: 
(1) Les modèles crustaux issus de la modélisation de donnees de sismique 
réfraction au voisinage des zones de fracture sont comparables au modèle que nous 
proposons h proximité de la marge  de C6te d'Ivoire-Ghana. Ils cornprennent une couche 
XI d'epaisseur standard et une couche III ansrmalenlent mince. Les interprétations 
les  plus couramment formulées  dans  la  littérature  attribuent  une  cornposition  basaltique h 
la couche II, et une  composition gabbroïque h la couche III amincie. L'dpaisseur  de la 
couche gabbroïque serait anormalement faible en raison d'un refroidissement du centre 
d'expansion  et de l'éloignement h la source  magrnatique  principale. 
Ce mod6le est compatible avec (i) le contexte géodynamique de l'accrétion au 
voisinage d'une marge transforrnante et (ii) les résultats de modélisation des temps 
d'arrivée. 
(2) Leur.simplicité ne  permet  cependant  pas  de  rendre  compte: 
de la présence  de  reliefs  anormalement  développés (figure 2- 18). 
Q de la faible continuité latérale  des  faciès acoustiques reptrts sur les sections  de 
sismique réflexion  (figure 2-3-  17). 
0 des gradients de  vitesses  horizontaux observts dans le domaine  crustal  profond 
(figure 2- 13). 
du gradient vertical de vitesse généralement supérieur à la moyenne observé 
aussi bien sur nos modèles qu'à proximité  des  zones  de  fracture  (figures 2-29). 
Ces résultats suggèrent une structure crustale complexe qu'un simple 
amincissement  de  la couche gabbroïque  ne  peut  expliquer. 
-3- L'hétérogénéité de la croûte océanique. 
3.1- Observation  directe  de  sections crustales océaniques: 
L'observation directe de sections crustales océaniques montre que la croûte 
océanique  peut  parfois  être  largement  hétérogène: 
(1) L'observation de certaines ophiolites, considérée comme atypiques, montre 
que la croûte océanique peut comporter àtous les  niveaux  des  proportions de péridotites 
plus ou moins altérées (Alpes: Lemoine et Tricart, 1987; Lagabrielle et Cannat, 1990; 
Chypre (Troodos): Murton, 1886; Moms et al, 1990; Malpas,  1990;  TerreNeuve (Bay of 
Island):  Karson, 1982; Karson et al, 1983; Karson  et al, 1894;  Nicolas,  1989; Californie 
/Trinitv): Le Sueur et Boudier,1986; Norvè.ge (Tviberd: Skjerlie et Furnes, 1990). Les 
hétérogénéités  concernent alors toutes  les  échelles,  de  quelques  dizaines  de  centimètres à 
quelques  kilomètres  (figure 2-36). 
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(2) Par ailleurs,  les  rêcentes  donnêes in situe  obtenues  par forages et 
dragages en domaine s e h i q u e  montrent que dans certains contextes d'accrdtion 
prCcis, la prCsence de roches gabbroyques et rnaneelliques h l'affleurement est courante 
: Francheteau et al, 1976; Bonatti, 1977; Nicholls et al, 1981; 
Robinson, 1989; Auzende et al, 1989; Dick et al, 1981; Ito et Andersen, 1983; Ocean il 
faible taux  d'accrétion:  Macdonald et Holcombe,  1978;  Fisher  et Sclater, 1983; Bonatti et 
al,  1990; Juteau et al, 1990; Cannat et a%, 1990; Cannat, 1990); 
anormalement  froid:  Cannat,  1990). 
Ainsi la structure crustale pourrait  dans  certains  cas etre fort 
Ciloignde de la sCquenee iddale prddite par les modiYes d6duits de la 
sismique refraction ou des sCquenees ophiolitiques 'types' (figure 2-37a). 
(3) L'6cRelle des h6tCrogGnditis affectant la structure crustale varie de 
quelques centim6tres il quelques kilom&tres. Elle peut  donc être perceptible aux échelles 
illustrkes par  les  profils  de  sismique rkflexion et, dans certains cas, par une modklisation 
fine des donnkes de sismique refraction. 
3.2- L'hdtdrog&nkitd crustale: consequence d'une accrition anormale: 
L'hktérogénkitk de la croûte ockanique semble corrklke avec une faible 
différentiation des produits de la fusion mantelliquc et donc du Faible taux de fusion 
asthénosphkrique (Cannat, 1990). Elle a kt6 attribuke h une  d&tCrioration  du processus 
d'accrétion en contexte de ride  'lentc' ou en contexte  d'accrktion anmmalcment li-oid. 
a) Le processus d'aecretisn: 
Les  modkles  d'accrktion concordent pour  dire que l'expansion oceanique est le 
fruit du double concourt de la production de magma par fusion du manteau 
asthénosphérique B l'axe de  la dorsale et de l'extension tectonique de part ct d'autre 
de cette dorsale. 
Dans le cas d'une dorsale 'rapide' de type Pacifique, la production de magma 
est continue et compense l'extension. On a alors sous la ride une chambre  magmatique 
permanente, aliment& en continu par les produits de la fusion asthénosphérique. Au 
contact de la croûte pl-&kdemment fol-mk, la  chambre se refroidit, se solidifie et s'accr&te 
de part et d'autre de la dorsalc. On obtient ainsi une couche III gabbroïque continue 
conforme au modkle  prédit par les rbultats de sismique réfraction ct l'observation de 
séquences ophiolitiques 'types' (figure 2-37a). 
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a) Dans le cas des dorsales à fort taux d'accr6tion (>5c1n/an). les apports magrnatiques sont continus: une croate 
océanique  régulière est produite.  (d'après Gass, Smith et Vine, 1973). 
b) Dans le cas des dorsales à taux d'accrétion faible (de I'odre de 2-3 cm/an). les apports magmatiques sont 
relativement discontinus  mais permettent la mise en place d'une croate  océanique  d'épaisseur  constante.(d'aprbs 
Cannat, 1993). 
c )  Dans le cas des dorsales à taux d'accrétion trhs faible ( < I S  c n h n ) ,  les apports magmatiques sont trEs 
discontinus: une croate océanique discontinue est mise en placemr une faible  épaisseur  (d'après Cannat, 1993). 
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taux d'accr6tion) &/ou  froide: 
Dans le  cas  d'une dorsale 'lente' ou  'froide', l'apport  magmatique est 
sporadique, limit6 dans le temps à des phases dites 'magmatiques' (Crane et Ballard, 
1981; MacDonald, 1986; Cannat, 1990; Marson, 1990; Cannat, 1993).  L'Ccartement des 
plaques de part et d'autre de la dorsale  reste  quant il lui  continu  (Cannat,  1990). 
Pendant les pCriodes amagmatiques, la lithosphkre 'l'axe est CtirCe de la même 
fqon  qu'un rift continental, de manikre fragile dans sa partie supdrieure, et ductile dans 
sa partie  inf6rieure. 
Lors des phases magmatiques, les produits de la  fusion  mantellique sont injecttjs 
dans la litbosphkre sus-jacente composde de roches crustales et mantelliques Ctirdes, et 
s'accumulent en petites chambres magmatiques. La pktrologie des gabbros  montre que 
ces petites chambres dvoluent en systkme clos et qu'elles ne sont  donc pas rCalimentCes 
en  continu (Cannat, 1990),  au contraire des rides 'rapides' (Pallister et Hopson,  1981) 
A la fin de 1'Cpisode magrnatique, les  chambres  magmatiques et leur 
environnement  refroidissent  rapidement  grâce à une  circulation  hydrothermale  efficace t 
sont i leur  tour  etir6e.s  ductilement d'abord, puis de manikre  fragile au fur  et li mesure de 
leur  refroidissement et de leur montee vers la  surface. 
La structure crustale dépend alors de la rkgulariti et de I'intensitC 
des  phases  magmatiques  (figure 2-37) (Cannat, 1993): lors de pCriodes h 
budget magmatique klevk, les chambres  magrnatiques se caracthisent par une dur& de 
vie et  des  dimensions  supkrieures  (figure  2-37b). 
Au contraire, de longues  pdriodcs  amagmatiques ont pour  consdquencc  majeure 
un tjtirement  poussé de la lithosph&-e, qui pcut aller jusqu'h la mise h l'affleurement de 
roches  mantellaires (Cannat, 1990;  Juteau et al, 1990).  L'in-jection de magma suivante se 
fera alors dans une lithosphhre uniquement composcic de pkridotites plus où moins 
altCr6es. Un tel processus peut expliquer la mise en place d'unc croûte  discontinue, 
pouvant localement montrer une reduction, voire une disparition des couches II 
(basaltique) euou III (gabbroïque) occianiques (figure  2-37c) 
c )  Apnlication  aux  intersections  Ride - Transformante  (océanique ou 
continentale): 
Le   modèle  dCcrit c i -dessus  prédit   l 'accrét ion  d'une  croûte 
particulièrement discontinue à proximité des zones de fracture, et qui plus 
est  des  marges  transformantes,  caractérisées à la fois  par  une  diminution 
du budget magmatique liée à I'éloignement à la source magmatique et par 
un refroidissement important . Ceci est par ailleurs compatible avec les importantes 
quantitb de  péridotites et gabbros  affleurant  dans ce type de contexte (voir  §2.1-). 
3.3- L'hétérogénéité  crustale:  confrontation  avec  les  modèles  issus  de  la 
sismique réfraction: 
a)  Modèles  vitesse/profondeur  et  structure  hétéropène:  une aDparente 
contradiction: 
De nombreux sites ont fait l'objet à la fois d'études de sismique réfraction et 
d'observation  directes et présentent  des  resultats en apparentes  contradiction: 
Les modkles de sismiques réfractions calculés h travers le zone de  fracture Kane 
présentent par exemple une structure vitesse/profondeur 'normale' à 15  km au Sud de la 
zone de fracture (Purdy et Detrick, 1980; Abrams et al, 1988). Parallklement, les 
échantillons collectés au voisinage du secteur d'étude sont principalement constitués de 
gabbros et de phidotites altCrées,  impliquant  une structure crustale complexe (Detrick et 
al, 1990). 
La même  remarque  peut Ctre appliquée à la zone de fracture de Charlie-Gibbs, où 
seule la couche III semble &re modifiee à proximité de la marge transformante 
(Whitmarsh et Calvert, 1986), mais où des roches d'origine mantellique ont éte draguées 
(Hekinian et Aumento,  1973). 
Enfin, d'importants afileurcments de pkridotites observes le long de la transition 
continent-océan au large de 1'IbCric (Boillot et al, 1989; Bcslier et al, 1993), sont 
représentés aprks  modelisation de la sismique rkfraction  par une loi de vitesse/profondeur 
compatible avec la présence d'une couche II et d'une couche III d'epaisseurs trks 
limitées, reposant sur un  manteau  anormal (Plaine du Taje: Pinhero et al, 1992; Galice: 
Horsefield, 1992). 
b) Comparaison des vitesses crustales et mantelliques: 
Les mesures de vitesses  de  propagation  des  ondes P effectukes en laboratoire sur 
diffkrents Cchantillons  ocGaniques montrent qu'il est difficile d'associer B une vitesse 
donnée une nature pktrologique precise. En particulier, IC produit d'altdration des 
pCridotites, la serpentine, est caract6risk  par des vitesses de propagation bcaucoup plus 
faibles  que celles de la roche fraîche. Selon lcur degr6 de scrpcntinisation et selon la 
pression, la vitesse des pkridotites  peut  varier entre 4.65 km/s et 8.0 km/s (Fox et al, 
1973; Christensen, 1978;  Spudich  et Orcutt, 1980)  (figure 2-38). 
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L'interprktation des couches II et III en  terme de p&rologie devient alors sujette A 
controverse (figure 2-38): 
En effet, la vitesse de la serpentine est comprise entre 4.2 et 5.2 km/s aux 
pressions cmstales  et  sont done trks comparables aux vitesses d6finie.s  pour les  basaltes, 
elles-rnEmes comprises  entre 3.7 kmls (toit de la couche basaltique alt6r6e) et 5.5 km/s 
(Fox et al, 1973; Houtz et Ewing, 1976; Spudich et Orcutt, 1980, Purdy, 1983). Les 
p6ridotites situkes dans les deux premiers kilom2tres de croûte &ant largement 
serpentinis&  (entre 50 et 100 %: @annat,  1990), il est t r b  difficile de distin&er les 
basdks des  @idotites  par  'leurs simples vitesses. 
Be mEme, les vitesses mesurkes  pour  des  phriclotites serpentiniskes A 15-45 % 
varient entre 4.65 et 7.2 h l s  A une  pression  de 10 kbar (Christensen, 1972;  Christensen 
et Salisburry, 1975) et sont donc trks comparables aux vitesses donnees pour des 
gabbros qui s'ichelonnent  entre 6.7 et 7.1 km/s (Fox et  al, 1973; Spudich et  Orcutt, 
1980;  Christensen,  1986). 
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cl Application au Drofii EOR4: 
. Ainsi, pour un mod2le crustal héterogène propos6 dans le $3.2-, l'interprétation 
de la structure  vitesse/profondeur modélisée est ambiguë. Toutefois,  l'observation de 
sections  ophiolitiques montre que l'on passe latéralement de gabbros à des pkridotites 
présentant des degres de  serpentinisation diff6rent.s. Dans le dCtail, ces variations de 
composition doivent se manifester sur le modèle vitessdprofondeur par de fortes 
variations de vitesses horizontales. Cette hétérogénéité permettrait dans le cas 
du profil EQR4 d'expliquer de manière simple  les  gradients  horizontaux 
de vitesses variables le long du modèle. 
-4- Proposition  d'un modèle pétro-structural de la croûte - 
ocbanique à proximité  de  la Marge Transformante de 
Côte d'Ivoire-Ghana. 
A la lumière des observations discutees ci-dessus, une  interprdtation pCtro- 
structurale de la croûte ocCanique à proximité  de la marge  transformante  de Côte d'Ivoire- 
Ghana peut être proposCe, à partir des  résultats  de  modClisation  des  donnCes  de sismique 
réfraction et des profils de sismique multitrace. 
Afin de discuter l'ensemble des résultats obtenus h proximitt de la marge, nous 
avons report6 sur le profil MT01 l'ensemble des informations recueillies lors de la 
prksente  étude. Cette synthèse est prCsentCe sur la figure 2-39. 
Les modkles vitessdprofondeur dkduits de la sismique rdfraction  ont dtd convertis 
en  modhles vitessehmps grrice  aux  vitesses  modClisCes,  afin de pouvoir être cornparks à 
l'image sismique  graduée en secondes  temps  double. 
4.1- Structure crustale océanique à proximité du profil EQR4: 
a) La croûte océanique supérieure: 
La conversion des profondeurs du modkle calcul6 EQR4 en secondes temps 
double, permet de montrer que la couche II déduite de la réfraction correspond 
sur le profil de sismique réflexion h la première seconde de signal située 
sous le toit du socle acoustique. Le faciks acoustique forme d'CvCnements plus ou 
moins  cohdrents et plus ou moins  organisds  tdmoigne  d'une  h6tCrog6nditd à I'échelle de la 
sismique rdflexion. 
Les réflecteurs faiblement pentds  s'apparentent  aux  couldes  de  laves et sddiments 
inter stratifiées, observ6s  au  voisinagc  de certaines marges continentales (Goldschmidt- 
Rokita et al, 1988; Scllevoll et al, 1988; Morgan et al, 1989; Peddy ct al, 1989) et 
pourraient tdmoigner d'une accrdtion syn-skdimentaire en base de marge. Nous 
proposons que l'apparition d u  faciks hyperbolique marque la cessation du contrôle 
W
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sedimentaire sur I'accrdtion, au delà des premiers reliefs de socle. Les reliefs seraient 
donc contemporains de l'accrétion et joueraient le rôle de barrikre aux s6diments. 
b)La croûte océaniaue inférieure; 
- Structure sismiaue de la croûte océaniaue in-férieure: 
La zone reflective correspond quant B elle aux couches III et III' du modkle issu 
du calcul des amplitudes (figure 2-39) (A titre indicatif, la conversion du modkle moyen 
calcul6 à partir des temps d'arrivée placerait le Moho h 10.5 std de profondeur, c'est à 
dire au coeur de la zone  rkflective). 
Le Moho sismique, gknéralement dCfini en sismique rkflexion comme les 
Cvénements les plus profonds observés sous le toit du socle acoustique (Mutter et al, 
1984; Detrick et al, 1987) et en sismique rkfraction au toit des  vitesses mantelliques (par 
exemple Purdy, 1983) se positionne donc à la base de la zone réflective. 
fi- Estimation  de la taille  des  hétéropé&ités arcr seiu de la  zone 
réflective: 
Le fort taux  d'attknuation  associk à la croûte infkrieure h proXimit6 de la marge 
transformante montre que la longueur d'onde du signal est trks sensible (donc t r b  
voisine) h la taille des hétkrogenkitks du milieu (Rappin, 1992). Cette zone correspond 
Cgalement h un faciks  acoustique  particulikrement rkflectifsur le  profil  trait6 de sismique 
rkflexion multitrace. Ces deux propriktks, gknkralement dkcrites pour la croûte 
continentale inférieure litCe (Rappin, 1992), sont caract6ristiques d'une propagation du  
signal dans un milieu  compos6 d'une alternance de 'lames' fines et de faible extension 
latérale, prksentant  de fort contrastes  d'imp6dances (Hunch et Smithson, 1987; Wenzel et 
al, 1987; Paul et Hobbs,  1991).  De  tels  contrastes peuvent correspondre h des contrastes 
de vitesses, de densitks, ou de  compositions  mineralogiques  (Hurich et Smithson, 1987) 
La taille de ces hétérogénéités peut être estimge, si l'on connaît la fr6quence 
du signal et la vitesses du milieu: entre 10 et 12 std, le spectre du signal montre des 
fr6quence.s  dominantes  comprises entre 25 et 45 Hz. La confrontation de ces  valeurs  avec 
les  vitesses  issues  de la modklisation  des  donnkes de refraction h ces mgmes  profondeurs 
montre que  I'Cpaisseur  des 'lames' est comprise entre 175 et 300 m. L'extension latkrale 
de ces h&Crogknkités, donnCe par le  nombre de points miroirs sur lequel le signal est 
cohCrent, est i.r!férieure h 3 km. 
L'absence de  variation  de faci& sismique entre 1  et  2 std sous le  toit du  socle 
(figure 2-21 et figure 2-39) semble indiquer que, localement au moins, les unités XII et 
III' définies en sismique réfraction sont de même nature. 
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2- Interprktaliiolr1 ve'droloaiuue: 
Ea longueur d'onde des h6tkrogCnkit6, ainsi que la vitesse, moyenne de 
propagation des ondes P dans la zone rkflective nous permettent de proposer un nombre 
l i m i ~  de mod&les  pktrologiques. 
L'unit6 composite pourrait correspondre 2 l'imbrication de lentilles crustales 
ockaniques et mantelliques. En effet, certaines ophiolites prksentent de telles alternances 
de roches pkridotitiqugs et de gabbros, formant une transition complexe entre  croûte et 
manteau (Karson, 1984; Nicolas,  1989; Malpas, 1990) (figure 2-40a). 
A l'6ehelle de la rCfractiom, les lentilles, d'extension trop limitke, ne peuvent 
&re perpes.  L'ensemble  de  l'unit6  composite  est reprksentke par une vitesse 
interrnkdiaire entre vitesses crustales et mantelliques. Des proportions croissantes de 
pkridotites avec la profondeur pourraient expliquer le fort gradient de vitesses modklist5 
pour les unit& III et III' ri. proximitk du profil MT01. 
Au contraire, à 1'Cchelle de la sismique r&flexion, les lentilles peuvent être 
individualiskes et imagkes.  L'extension des structures &ant de l'ordre de grandeur de la 
longueur d'onde du signal, l'attknuation est forte, car la diffusion est importante (Rappin, 
1992). De même, la longueur d'onde  des  hkterog6nkitks  peut produire une zone de forte 
reflectivitk sur les profils de sismique rkflexion, like 3 des interfh-ences constructives du 
signal (Warner, 1989; Hurich et Smithson,  1987). 
f2) Alternance de lentilles de p61idotites fraîches et alt&rkes. 
On peut envisager une  composition différente produisant  lcs  mEmes effets sur les 
enregistrements  sismiques. En effet,  l'observation  directe de sections  crustales 
ockaniques montre que les  pkridotites  manteliaires s'althrent selon  des  plans  prkfkrentiels 
lies h une deformation cisaillante des peridotites à l'axe de la dorsale (figure 2-40b). Le 
produit d'altkration des pkridotites est, comme nous l'avons mentionne prkckdemment, 
caractkrisk par des vitesses de propagation des ondes plus faibles que la roche fraîche. 
L'alternance de pkridotites fraîches et pkridotites altkrdes sur une certaine dpaisseur 
prksente des vitesses moyennes intermkdiaires entre  croûte  et mantcau.  La gamme de 
vitesses modClis6es s'explique alors par u n  taux de serpentinisation decroissant avec la 
profondeur. 
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STRUCTURE CRU.STALE DU DOMAINE O C h N I Q U E  
a )  Lithologic de la  transition croCltc 
ocdaniquelmanteau obscrvCe sur le complexe 
ophiolitique de Bay of Islands: la transition 
est constituie d’une alternance de lames (ou 
lentilles) de gabbro et de pCridotites dont 
I’échellc varie entre quelques centimètres P 
quelques  centaines  de mètres.  (d’après 
Karson, 1984). 
b) Lithologic du manteau supkrieur observée 
sur le complexe  ophiolitique de Bay of 
Islands: les piridotites sont tectonisics et 
présentent  une  structure  lamellaire 
grossièrement  horizontale.  (d’aprhs 
Kempner et Gettrust, 1982). 
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Dl Alternance de mat6riel crustal continental et de matériel  mantellique  oceanique. 
Enfin, la structure composite peut &re formke de mat6riel crustal continental 
provenant de la marge transformante adjacente et incorport5 au diapir asthCnosphCrique 
lors de l'accr&tion ocCanique (voirpremlEre partie, CH-II-D.3). 
Cette dernibre hypothkse semble peu plausible. D'une part elle implique un 
mdcanisme de mise en place suffisamment complexe pour expliquer l'imbrication des 
deux matgriaux sur une kpaisseur  avoisinant 3.5 km. D'autre part la structure composite 
crotite continentale/manteau serait sous-plaquke directement sous deux kilomktres de 
couche II ockanique. Une telle structure est difficilement envisageable pour plusieurs 
raisons: premikrement la temperature du diapir  asth6nosphkrique et donc de la structure 
composite,  avoisine  1200 OC. Cette  temperature est largement  suffisante  pour  permettre la 
fusion de roches  continentales.  L'imbrication  des  deux  matdriaux sur de fortes epaisseurs 
est par conskquent improbable. Deuxikmement, la structure  composite  doit pouvoir 
s'intercaler a de faibles profondeurs au sein d'une lithosphkre ocdanique rigide (car 
froide) de plusieurs kilomktres d'dpaisseur (Engeln et al, 1986; Chen, 1988). Un tel 
processus semble peu raisonnable. 
14) Implications  quant A la signification p&rolor+pe du  Moho sismique: 
Nous  ne retiendrons donc pour la suite de la  discussion que les deux premikres 
hypothkses. Ces deux  modkles de mzme  rdponse sismique impliquent des interpretations 
diff6rentes quant h la signification du  Moho sismique, situ6 sur MT01 h 10.6 std de 
profondeur,  c'est-ri-dire A la  base  de la zone  reflective. 
e Dans la premikre hypothbe, nous  proposons que la croûte ocdanique inferieure 
soit compos& d'imbrication de gabbros et de pkridotitcs. Dans cc cas le 
pktrologique, supposi marquer la base des roches  crustales,  est  confondu 
avec le Moho sismique (profondeur au delh de laquelle une section sismique est 
acoustiquement sourde (sisrniquc  reflexion)  et  marquant le passage B des vitcsses d'ondes 
P proche de 8.0 km/s (sismique  r6fraction). 
Q Dans la deuxikme hypothkse par contrc, le Moho sismique correspond h 
la limite infirieure d'altjration des piridstiles et le Moho pitrolsgique est 
plus superficiel. L'hypothkse d'une couche III pkridotitiques plus  ou moins althde 
avait d6jri étd formul6e (Hess, 1962; Christensen, 1972; Claguc ct Straley, 1977) pour 
&e rapidement  abandonnCe lors de la dkouverte de sQuences ophiolitiques  (Confdrence 
Penrose,  1972; Christenscn, 1978;  Kemper  ct  Gcttrust,  1982) et Stre enfin r6habilitie lors 
des rkcentcs &tudes sur la structure des croûles ockaniqucs issues d'un accr6tion h taux 
trks faible (Nicolas,  1989;  Karson,  1990; Cannat, 1993). 
4.2- Structure crustale océanique à proximité du profil EQRS: 
Le modhle vitesse/profondeur calcul6 pour EQR5 peut être confronté h l'image 
sismique du profil  MT01 étant donné la faible  distance  séparant les deux profils (figure 2- 
39). 
(1) La couche II correspond à la première seconde située sous le toit du socle 
acoustique; elle comprend ici des réflecteurs faiblement pent& et les Cvénements  peu 
cohérents mais de forte hergie localisés  entre  8.2 et 8.8  std de profondeur (figure 2-21 et 
figure 2-39). 
Le faciès diffractant  formant le toit du socle acoustique  loin de la marge, similaire 
au faciès dCcrit pour tous les domaines  ockaniques du  globe (figure 2-31, Mutter et al, 
1984; White et al, 1990), ainsi que les vitesses modélisCes pour cette r6flexion sont 
compatibles avec une  réflexion sur le toit  de la couche basaltique commune h tous les 
domaines  océaniques du globe. 
(2) La profondeur de la limite  couche  II/couche III mod6lisée coïncide avec 
l'horizon sismique situ6 h 1.4k0.1 std sous le toit du socle sur le profil de sismique 
multitrace. Cet horizon, dont la r6alité a été discutde prhédemment, pourrait donc 
constituer une discontinuité réelle du sous-sol. Le contraste de  vitesses mod6lisC de part 
et d'autre de cet horizon pourrait marquer la transition entre dykes et gabbros commune 
aux domaines ockaniques 'homogknes'. Cependant, l'image sismique  laisse supposer 
que la encore, la structure  crustale  est peut-Ctre  plus complexe. 
(3) La limite couche III/couche IV correspond aux bvhements les plus 
profonds situes h 2 std environ sous le toit du  socle et interprktks comme le Moho 
sismique. A cet horizon est ici  associ6 un  fort contraste de vitesses (7.1 h 8.0 km/s) et 
peut donc sans ambiguïté être interprété comme le Moho pétrologique. 
4.3- Interpolation  de la structure crustale entre les profils  de  réfraction 
EQR4 et EQRS: 
Les profils de sismique r6fexion multitrace orientés perpendiculairement h la 
marge transfoolmante ont  permis de mettre en évidence entre les  deux  profils de sismique 
réfraction  plusieurs  types  de  faciks  acoustiques au sein de la croûte qui  sont: 
Les réflecteurs  pentes. 
Des  reliefs  anormalement  6lcv6s 
Un faci& acoustique  localemcnt  diffractant. 
Des  zones  acoustiquement  sourdes. 
Des u n i t h  acoustiques caractCr-isdes par des propri6tCs  att&-mntes distinctes. 
Quelque soit le mod&  de vitesse consid6rt5, le Moho sismique est situ6 vers 10.5 
std. Les rbflecteurs pent& observks atteignant parfois 2 std traversent donc la croûte 
ocdanique dans toute son 6paisseur. 
Des &lecteurs pent&  intra-crustaux  ont  dt6 observ6s dans la partie Nord-Ouest de 
l'Atlantique. Ces r6flecteurs &aient cependant limit& au sommet et 2 la base par 
l'horizon R et  le Moho. Ils ont kt6 interpret& comme de possibles limites entre chambres 
magmatiques fossiles (McCarthy et al, 1988; Mutter et al, 1988) et donc comme des 
limites pktrologiques  (figure  2-41a). 
Dans notre cas, il' est  difficile d'envisager une limite pktrologique traversant 
entikrement la croûte. De plus,  nous  avons vu que certains de ces  rkflecteurs pentes sont 
connect& A de petits d6calages au toit du socle. Ils sont par ailleurs h regard externe par 
rapport aux reliefs ddformant le toit du socle. Ils correspondent donc  plus certainement il 
des discontinuitks d'ordre tectonique, h jeu probablement normal, comme semblent 
l'indiquer les dkcalages du toit du socle (figure 2-20). Pour qu'il y ait reflexion, il n'est 
pas  ndcessaire que la faille mette en contact deux compartiments de nature petrologique 
trks diffkrentes. En effet, le simple jeu le long d'une Paille  peut suffire h modifier la 
structure des roches avoisinantes (schistosit6 par exemple), crCant ainsi un contraste 
d'impkdance suffisant pour permettre une  rkflexion.  Par ailleurs, les failles permettent la 
circulation de fluides sur toute 1'Cpaisseur crustale. Ceux-ci agissent  d'une  part  en  altdrant 
les roches  environnantes  et  d'autre  part en permettant la minhlisation et la cristallisation. 
En domaine ockanique, l'image de failles normales crustales a kt6 observee a 
plusieurs reprises, perpendiculairement aux rides mt?dio-atlantiques (McCarthy et  al, 
1988; White et al, 1990) (figure 2-41b); ces failles ont alors kt6 interprktkes comme 
contemporaines de la tectonique axiale extensive.  Dans la pr6sente  Ctude,  l'orientation de 
ces failles, observkes sur des  profils  grossikrement  paralli?les h la palko-dorsale,  n'est  pas 
compatible  avec  cette  explication.  Toutefois,  l'observation de rides d'accrktion 
particulikrement lentes (par exemple Mid-Cayman Rise: 2 cm/an, Macdonald et 
Holcombe, 1978) montre que dans certains cas, aucune ride morphologique continue et 
perpendiculaire h l'expansion ne peut  &re  individualisde. Le centre d'expansion est alors 
associ6 h des reliefs dlevks  (plusieurs centaines de mktres A plusieurs  kilomktres) et h des 
failles  normales  formant  dcs  angles  importants  avec  la  direction  d'cxpansion 
(Caythrough, 1979). 
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b) Les reliefs: 
Les moddes de rdfraction propos& dans  cette  &tude  permettent de montrer que  les 
reliefs ne sont pas liés 2 un excks de magma, que se soit en surface (des volcans 
induiraient un épaississement de la couche 11) ou en profondeur (épaississement de la 
couche III). De  plus,  la  connexion des réflecteurs  pentés h des décalages du  toit  du socle 
ainsi que  le pendage de ces rkflecteurs par  rapport aux reliefs sugghre une formation 
d'origine tectonique plutet que magmatique.  L'absence  d'orientation  prkf6rentiellle de ces 
reliefs indiquerait alors que la tectonique n'est pas liCe aux seules directions de 
I'accrtStion. 
Cesreliefs sont caractéris6s par  des  dimensions largement plus importantes que 
les reliefs observés gknkralement  en  domaine océanique, dont la hauteur n'exckde pas 
200-300 m. Leur dimension est par contre comparable h celle des reliefs dkcrits h 
proximite des zones de fractures intra-ockaniques (DeLong et al, 1979; Pockalny et  al, 
1988; Macdonald et al, 1988; Blackman et Forsyth, 1989) et aux ockans h vitesse 
d'expansion trks faible (-lcm/an) (Mid-Cayman  Rise: CAYTHROUGH, 1979; Stroup et 
Fox, 1981; Dorsale sud-ouest Indienne:  Fisher et Slater, 1983). 
De nombreuses Ctudes ont montrk que les relicfs abyssaux sont formds par 
combinaison de processus magmatiques et tectoniques (MacDonald et Luyendyk, 
1977; Malinverno, 1990; Kong et al, 1988; Goff,  1991;  Hayes et Cann, 1991; Smith et 
@ann, 1992): 
0 Le budget magmatique h l'axe dc la ride augmente avec la tempdrature, la 
profondeur du diapir asthhosph&ique,  et la vitesse de remontde  de ce dernier. 
0 La construction  tectonique  des  reliefs est quant ri elle contriilde par l'kpaisseur de 
la  lithosphkre 2 l'axe. 
Les  facteurs  tectoniques  et magmatiques sont donc tributaires  de 
I'Cpaisseur lithosphCrique l'axe de la dorsale. Cette dernikre est contr6lke par 
la thermicitk du systkme et donc  indircetement, par la vitesse  d'accrktion (figure 2-42). En 
effet, les dorsales  lentes ou froides sont caractklisics par de Caibles vitesses de remonttjes 
du diapir asthknosphkrique  (Cannat, 1990), donc un refroidissement  par conduction plus 
efficace et u n  contexte plus froid que sous les dorsales rapides ou chaudes. Les 
isothermes étant plus profonds, l'kpaisseur  fragile augmente, et avec elle la profondeur 
des failles. Le refroidissement lid h la  circulation  hydrothcrmale  peut  alors se faire jusqu'h 
de grandes  profondeurs  contribuant ainsi ri refroidir  encore le s y s t h e  (Cannat, 1990) . 
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fieure 2-42: 
Hauteur des reliefs observés au toit de la croûte octanique à proximité des zones de 
fractures en fonction du demi-taux d'accrttion. La hauteur des reliefs est très variable 
lorsque le taux d'accrétion est faible; elle est par contre relativement constante (et faible) 
lorsque le taux est supérieur i 2 crn/an.(d'apr&s Cannat, 1990). 
Nous proposons que la présence de reliefs de grandes dimensions au 
voisinage de la marge  transformante soit liée à la présence  d'une lithosph6re  plus 
épaisse et  plus  froide qu'ailleurs sur la dorsale  Médio-Atlantique. 
c) Les zones de faciès acoustique  variable  latéralement: 
Les alternances de zones de  propriétés  atténuantes  distinctes  se  situent 
principalement  entre 1 et 2 std  sous le toit du socle. Quelque soit le modèle  de  vitesses 
considéré (EQR4 ou EQRS), elles se situent donc dans la croûte océanique inférieure 
(figure 2-39). 
a-Estimation de la lorwueur d'onde  des hétérogénéités: 
(1) Les  observations  montrent  que: 
L'évolution des valeurs des facteurs Q et y avec les distances à la rnarge 
croissantes  montrent que la longueur d'onde des  hétérogénéités  s'éloigne de la longueur 
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d'onde du signal. On dit que la structure crustale est globalement plus homogène  aux 
longueurs  d'onde concernées (Rappin, 1992). 
e Les zones  diffractantes thoignent de la prCsence d'h5tkrog6nkit6 de taille 
supérieure à la longueur d'onde  du  signal. Les diffractions proviennent  généralement de 
points brillants formés  par des discontinuitks pétro-structurales de forme irrkgulière. 
L'attknuation  permet de plus d'individualiser  au  sein des zones  diffractantes  des unietjs de 
3-4 km  d'envergure  prdsentant  des  caracetjristiques  d'attknuations  diffkrentes. 
La faible atténuation associke certaines de ces unit& caracterise un milieu 
RBdrogkne B la longueur  d'onde  du  signal.  L'extension lat6rale des  hkdrog6nCitks est trop 
limit&  pour appardtre en tant que rkflecteur sur les profils de sismique. Leur propriktds 
diffusantes apparaissent nkanmoins sur  les courbes  d'attknuation. Les longueurs d'onde 
concernées au sein de  ces unitks sont soit infkrieures, soit de même  ordre de grandeur que 
la longueur  d'onde du signal. 
e Latéralement,  on  passe un faciès il faible rkflectivitk residuelle attestant d'une 
homogCnkit6  des structures h l'dchelle des longueurs  d'onde du signal. 
(2) Ces variations  sont likes h un changement des propri6tés physiques du 
milieu, 5 I'echelIe de 3-4 km. Ce changement peut être dû h un changement 
pktrologique, ou It un simple changement de texture faisant varier la taille des 
héerogknkites. 
Dans notre cas, les variations laterales des gradients de vitesses dans le domaine 
crustal profond modklisés le long du profil EQR4 seraient plutat en faveur de 
changements pktrologiques, plus propices  aux fluctuations de vitesses que de  simples 
changements  de  texture  des  roches. Une structure crustale discontinue 
comparable au modkle proposé par @annat (1990) (voir §F-3.2-) en contexte 
de ride 'lente' ou 'froide' pourrait prdsenter de telles fluctuations. Ainsi les zones de 
propriktks attknuantes pourraient representer des unitCs de quelques kilomètres 
d'envergure et de nature petrologique distincte avec alternance  de gabbros (vitesses 
proche de 6.7 km/s.) et  de peridotites dont la  vitesse varierait entre 5.9 et 7.8 km/s selon 
leur degr& d'altération. La prksence de peridotites altkrkes sur  de larges zones (par 
circulation hydrothermale au  voisinage des failles par exemple) et alternant avec des 
pkridotites  plus fraîches pourrait  kgalement  rendre  compte de nos  observations. 
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G- CONCLUSIONS. 
-1- Structure crustale de la croûte océanique au voisinage 
de la marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana. 
1.1- Structure sismiaue: 
La  structure  sismique  océanique  évolue à l'approche  de  la marge 
transformante de Côte d'Ivoire-Ghana. L'exploitation conjointe des données de 
sismique réfraction et réflexion multitrace nous montre respectivement que la croûte 
sismique devient anormalement  mince et hétérogène. Elle est alors similaire à la 
structure crustale observée au voisinage des zones de fracture intra-océaniques, 
caractérisées par un même contexte géodynamique de l'accrétion (intersection ride - 
transformante). 
1.2- Pétro-structure associée: 
Nous proposons que les modèles calculés à 55 et à 20 km de la marge 
représentent tous deux  une  croûte océanique magmatique discontinue, ceci à des 
degrés  différents: 
Les figures 44a et b représentent un bloc  diagramme  schématique  représentant un 
modèle pétro-structural pour u n  segment de dorsale caractérisé par un  faible taux 
d'accrétion. Le modèle est représenté d'une part à I'échelle de la sismique réfraction 
(figure 2-44a) et d'autre part à I'échelle de la sismique réflexion (figure 2-44b). 
L'extrémité du segment océanique  est limité sans distinction  par une zone de fracture ou 
une marge  transformante.  Nous  avons  cependant  mentionné  précédemment que la largeur 
de la zone caractérisée par une  croûte  anormalement  mince  ktait au moins  deux  fois  plus 
importante au  pied de la marge  Ivoiro-Ghanéenne qu'à proximité  des  zones  de fractures 
(voir f E-3). 
a) La croûte  océaniuue  Atlantique: 
Les dragages  et  forages  effectués sur la Ride  MCdio-Atlantique,  montrent que les 
pkridotites affleurent en plusieurs points de la dorsale, m2me loin de toute zone de 
fracture (Cannat, 1993). Ces observations ont kté attribuées h une vitesse d'accrétion 
MODEL@ PETRO-STRUCTURAL VISUALISATION A L'ECIHIELLE DE 
PROPOSE LA SISMIQUE  REFRACTION 
I I I 
. ... . . . Basaltes/dykes Péridotites serpentinisées ........................ Moho sismique 
---__.-- Moho pétrologique 
Péridotites non altCrtes 
- fieure 2-43; 
Ghana (1). et de mcdkles fictifs  issus de la mod6lisation de donn6es de sismique  r6fraction (2). Lcs objets visualisCs i I'Cchclle de 
Comparaison du mcdkle p6uo-struclural propos6 pour la croùte ockanique adjacente In margc uansformantc de Cote d'Ivoire- 
bas, on  image le passage  progressif  d'une croGte forrntc en brdurc  de segmcnt ?I une croûte rorrn6e au ccntre du scgrncnt, ce 
la sisrnique etflexion se situeraient ,1 une 6chelle intermtdiaire  cnue les deux 6chcllcs  rcpr6cntCcs sur la figure. Du tuut vers IC 
dans le cadre d'un dorsale  'lente'  visualisec sur la figure 2-44. 
A i'échelle de la 
sismique réflexion 
Croûte trbs llétérogine 
I EQRS: 
Croûte  IlCrérogène 
I Centre du segment: 
Croûte  éventuellernent 
hétérogkne 
3 
Fieure 2-44: 
d'autre  par une zone  de  fracturc ou une  marge transformante. Les lignes en tiretts correspondent h la lqcalisation  fictive  des 
Blocs  diagrammes  schtrnatiques representant la structure  crustale  octaniquc sous un segment  de  dorsale lente, limit6 de parc et 
coupes (a) (:EQR4), @) (:EQRS), et (c)  (:centre  du  segment) reprtscnth sur la  figure 2-43. 
a) Visualisation I'tchclle de la  sismiquc  rtfraclion: la couche III s'amincit  progressivement  vers les extr6milCs  de  segment.  Une 
modtiisation ddaillte des  donntes peut tventuellernent  mettrc en evidence  des  variations  lattrales  de  vitesses  dans  la  croate. 
b)  Visualisation 3 I'tchellc  de l'observation: l'image  sismique  montre une héttrogtntitt croissante  vers les cxtrtmit6s  de  segment. 
Au centre  du  segment,  cette htttrogtnéitt existe  dans une moindre  mesure et peut  passer  inaperçue h I'tchellc  de la sismiquc 
rtflexion. 
dcrniEre peut résulter d'unc diminution de la temphalure h l'axe de la dorsale (refroidissement par conduction h travcrs la 
La pdlro-shclure proposte est expliqute par une rtduction du budget magmatique vers les extrtmitts de segment. Ccttc 
transformante,  tloigncmenl au Centre du  segment,  voir texte). 
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suffisamment lente (et  donc froide) pour  permettre  la formation d'une croûte discontinue 
(voir SF-3.2) (Cannat, 1990; Cannat, 1993). Les profils de sismique reflexion 
enregistres sur diffkrentes zones de l'Atlantique montrent cependant un socle 
acoustiquement sourd et les anod5le.s de refraction sont en tout point comparables aux 
modkltx  calcul6s pour des oceans h taux  d'accrktion  plus  6lev6 (White et al, 1992). 
II est probable que dans ce cas, le degr6  d'h6térogCn6it.é est insuffisant pour Ctre 
dCcelC: h l'$cheik de la sismique (rdflexion  ou refraction). La structure petrologique 
proposCe par Cannat (1990)  est  compatible  avec ette interprktation  (figure 2-43c (1)). En 
effet, daras ce modkle, la partie profonde de la croûte ocCanique est composke de petites 
chambres magmatiques imbriquks, ne laissant subsister que quelques poches de 
p6ridotites plus ou moins altCrées pouvant tr5s localement Ctre portkes h l'affleurement 
(figures 2-43 (1) et 2-44). La vitesses de propagation des ondes dans cette couche III 
correspond i une vitesse moyenne et ne peut %re distinguke d'une vitesse de propagation 
des ondes  dans une couche entikrement  constituée de gabbros (figures 2-43 (2) et 2-44). 
Le Moho pktrologique marque la base des poches gabbroïques et correspond donc au 
Moho sismique (figures 2-43 (1) (2)  et 2-44). 
!- 
b) Structure crustale à proximiti des frontières de segment; 
Au voisinage des zones de fracture et des marges transformantes, la croûte 
ockanique est formke en contexte froid. Les conditions de l'accrktion  permettent  la  mise h 
l'affleurement de grandes quantités de peridotites par la formation d'une croûte t r b  
discontinue s'exprimant par une  image  hkt6rogkne 8 l'dehelle de la sismique rdflexisn. Le 
cas extrgme correspond h la disparition totale de la couche III gabbroïque, voire de la 
couche II basaltique, et donc de la composante  magmatique dans la croûte. Sur le profil 
MT01, la  zone reflective pourrait ainsi correspondre h une alternance de fines  lames de 
pkridotites fraîches et altérkes. Plus loin de la  marge, les zones presentant des capacitis 
d'attenuation distinctes pourraient reprksenter des poches de gabbros disperskes  dans la 
lithosphkre supdrieure, ce sur une kpaisseur 'limit& (figure 2-431 et 44a et b). Cc faci5s 
attesteraient d'une proportion de roches  magmatiques  plus importante dans la croûte. 
A l'échelle de la rkfraction  apparaît  une  structure moycnnc prksentant  des  vitesses 
de couche III h fort gradient de vitesses et faible kpaisseur. Un mod& plus detail16 
montre par contre des variations  lat6rales dc vitesses. 
L. 
s) Cas intermédiaire; 
Le profil EQR5 (au de 18 de 40-50 km de la marge) correspondrait h u n  cas 
intermddiaire  caract6risk par un degré  d'h6t6rogknéité largement exprimd ri 1'6chelle  de  la 
sismique réflexion mais insuffisant pour &re repirk h 1'6chelle de la sismique réfraction 
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(couche III d'Cpaisseur  quasiment  nolmale).En effet, la présence de reliefs élevés  sur ce 
profil est un argument en faveur  d'une hétérogénéité crustale importante,  même à 50 km 
de  la marge (figure  2-43b et 44a et b). 
-2- Proposition  d'un modèle d'accrétion. 
(1) Les résultats (amincissement crustal, croûte magmatique discontinue, 
présence de reliefs, comparaison avec des observations directes en  contexte  similaire) 
convergent  pour  montrer  que la structure  crustale  résulte d'une  accrétion 
anormalement froide au voisinage de la marge transformante, caractérisée par 
une lithosphère rigide épaisse à l'axe ainsi que par  un faible budget  magmatique. 
(2) La faible thermicité du système peut s'expliquer par: 
La proximité d'une lithosphère continentale épaisse et froide  jouxtant  la  dorsale 
implique des échanges thermiques de part et d'autre de la frontière  transformante et un 
refroidissement  du centre d'expansion. 
La distance au centre du segment océanique est  importante; la  croûte  est donc 
probablement  accrétée  loin du diapir  asthénosphérique. 
Le domaine Atlantique prksente les caractkres d'une  dorsale  lente marquée par 
des  apports magmatiques  irreguliers. 
L'absence d'apport magmatique rkgulier permet un refroidissement par 
conduction et par  circulation hydrothemale le long des failles. 
(3) Nous proposons  que  la structure  crustale  soit  liée à l'effet 
conjugué de l'ensemble de ces facteurs. En effet, comme nous l'avons déjà 
souligné, l'accrétion lente de type  Atlantique  seule  ne  suffit pas à g6nérer une  croûte 
suffisamment  hétérogkne  pour  Stre  exprim&  en  sismique  réfraction  ou même en  sismique 
réflexion (voir $1 .2~) .  De mSme l'effet thermique en pied de marge transformante ne 
semble pas &e à lui seul pouvoir créer un refroidissement  suffisant  puisque  dans de 
nombreux cas, on n'observe pas d'amincissement crustal au voisinage des marges 
transformantes (voir CH-I, yrenzière partie). Or même sur  des modkles crustaux peu 
précis issus de mod6lisation gravimetrique ou sismique refraction, l'amincissement 
devrait transparaître. 
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3.1- L'hCt6rogCnCit6  crustale: 
Le modèle  proposé  ne  necessite  pas  l'intervention de materiel  continental 
pour  expliquer I'hCtCrogCnCitC crutalle et  la  présence de reliefs 
En effet, notre  modkle impose qu'une croûte ockanique anormalement mince soit 
Cgalement  anormalement  hétkrogkne. 
3.2- Flux de materiel  continental  vers le domaine oc6anique: 
Un  sous-placage  de  matériel  crustal  continental  sous le domaine  ockanique 
impliquerait un C ~ ~ i ~ s i ~ s e m e ~ t  crustal qui n'est pas observe sur  les modkles 
dCduits des données  de  sismique  réfraction. 
Par contre, on ne peut exclure l'hypothèse d'un fluage de matériel mantellique à 
travers la transition continentlocéan qui ne saurait être apparent sur les données de 
sismique rkflexion ou réfraction, sachant  que le manteau lithosphérique prCsente des 
caractéristiques  similaires en domaine  continental et en  domaine  océanique. 
3.3- Contamination il I'echelle de 1'Cchantillon: 
L'échelle d'observation liée à l'outil sismique ne permet pas de déceler une 
éventuelle  contamination  chimique de la crofite  océanique  par du  matériel continental. 
En conclusion,  l'influence du continent  sur  la  structure  crustale ocCanique 
semble 6tre uniquement  thermique et  non  magmatique.  Toutefois, il semble  qu'en 
surface, le processus d'accretion  soit contr616 par une  abondante  sCdimentation  en 
provenance du continent, se manifestant au voisinage de la  marge par (I) un  faci& 
anormalement  continu du toit du socle et (2) des  r6flecteurs  pentés  dans la couche 
II océanique. 
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H- PERSPECTIVES. 
-1- Contamination à I'échelle de I'échantillon. 
Il serait intéressant de connaître le degré de  contamination de la croûte océanique 
par du matériau continental,  ce à I'échelle de l'échantillon. Seules  des observations 
directes, et  donc dans le cas présent des forages profonds, permettraient de révéler ce 
type de contamination. Par ailleurs, des forages permettraient de mettre en évidence la 
largeur de la zone affectée par  d'éventuels transferts de  matièredu continent vers  l'océan 
à la fois par apports superficiels (sédimentation) et par apports profonds (contamination 
magmatique). 
-2- Le  modèle  proposé  dans  cette  étude  peut-il  être 
généralisé aux autres marges transformantes du globe? 
II faut  pour répondre à cette question étudier la structure crustale précise d'autres 
domaines  océaniques mis en  place  dans  des  conditions imilaires. 
La structure crustale océanique au voisinage des marges transformantes montre 
comme nous l'avons vu une grande dispersion des vitesses et des épaisseurs crustales 
modélisées (voir CH-I, prenzière partie). Cette  dispersion correspond-elle à une  réalité  ou 
bien  représente-t-elle la faible densité  des  données,  auquel  cas la variabilité  des  structures 
pourraient  représenter  des  contextes  géodynamiques  propres à chaque marge. 
L'absence de topographie accidentée à proximité de certaines marge semble 
montrer que la présence de structure anormale ne peut être considérée comme une 
condition sine  qua non de l'accrétion à proximité  des  marges transformantes. 
Cela voudrait dire  que d'autres facteurs que l'effet de bord froid interviennent 
pour expliquer la structure crustale anormalement mince et hétérogène à proximité de la 
marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana. I1 est par exemple possible que la vitesse 
d'accrétion, mal contrainte dans cette zone  en  raison  de l'absence d'anomalie magnétique 
(zone magnétiquement calme) ait été pendant un certain temps anormalement faible. Or 
nous avons vu que l'accrétion est alors caractérisée par une épaisseur lithosphérique 
importante à l'axe et  une  expansion essentiellement gouvernée par l'extension. La croûte 
océanique très discontinue et mince  pourrait donc être liée à une  période caractérisée par 
un faible taux d'accrétion auquel cas la proximité de la marge  ne serait qu'une cause de 
second ordre. 
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CHAPITRE III 
STRUCTURE  CRUSTALE DU DOMAINE CONTINENTAL 
- CHAPITRE III - 
. 
ÉVOLUTION DU DOMAINE CONTINENTAL A 
L'APPROCHE DE LA TRANSFORMANTE FOSSILE 
A- INTRODUCTION: INTÉRÊT DE L'ÉTUDE. 
Après avoir étudié la structure crustale du domaine océanique au voisinage de la 
marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana, nous allons nous attacher à déterminer la 
structure  crustale de la marge  transformante  elle-même. 
Pour cela, la détermination de la structure crustale de la bordure continentale ne 
peut suffire à elle seule à comprendre  les  effets du mouvement  transformant sur la marge. 
En effet, de par la situation  particulière  de la marge  transformante de Côte  d'Ivoire-Ghana 
en bordure de segment divergent, il est probable que la structure crustale  de cette 
dernière reflète le double effet de la divergence et du coulissement, dans des 
proportions  qu'il est nécessaire de préciser. Afin de dégager les effets respectifs de 
chacun des deux phénomènes, nous avons comparé les structures crustales sous le 
segment divergent (Bassin  Ivoirien  Profond, figure 2-45)'et sous le segment  transformant 
(Ride  Marginale et Rides  Mineures,  figure  2-45). 
- 1- Structure crustale du Bassin Ivoirien Profond. 
Plusieurs paramètres permettent de caractériser la structure crustale d'un segment 
divergent: 
(1) Les directions structurales liées à l'extension, la répartition et le style de la 
déformation, sont décelables dans la structure superficielle de la marge. Ces paramètres 
sont essentiellement définis par l'observation des profils  de sismique réflexion. 
(2) Les caractéristiques de l'amincissement crustal sous la marge, e t  
notamment le taux et la localisation de cet amincissement, sont  surtout  perceptibles dans 
la structure crustale profonde de la marge et pourront être abordés  lors  de la modélisation 
de données de sismique réfraction. 
(3) enfin la  largeur  de  la  marge, définie  comme la distance  séparant la transition 
continent-océan du continent non étiré, en admettant que la ligne de c6te représente le 
debut de l'amincissement. 
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En l'absence de donnCes adéquates, ]la transition continent-sdan au large de 
ce segment divergent a été jusqu'alors positionnée paralMement il la direction de la côte 
entre Abidjan et  le Cap des  Trois  Pointes, et a CtC reliée à la zone de fracture de la 
Romanche B proXimit6 de la terminaison occidentale de la Ride Marginale (figure 2-45) 
(Mascle et Blarez, 1986). Les profils de sismique rkflexion multitrace acquis lors de  la 
campagne EQUASIS, associés aux modèles crustaux issus des données de sismique 
réfraction permettent de définir cette limite avec plus de prtcision, et ainsi d'évaluer les 
dimensions  du  segment  divergent. 
5"N 
croûte continentale 
e fiyure 2-45: Cadre géodynamique du Bassin Ivoirien Profond: 
Le  Bassin Ivoirien Profond  constitue u n  segment  divergent NE-SW localise5 entre  deux  paléo-zones  de 
coulissement: (1) Au Nord, la marge Ouest Ivoirienne, prolongement oriental de la zone de fracture de Saint- 
Paul; (2) au Sud, la marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana, prolongement oriental de la zone de fracture de 
la Romanche. (modifiée d'après  De  Caprona et Mascle,  1991 et Mascle et Blarez, 1987). 
transition continent-oc6an propose5e par Mascle et  Blarez (1987). 
2- Structure crustale du domaine transformant. 
2.1- Les différentes hypothèses de formation de  la Ride Marginale et des 
Rides Mineures: 
L'étude de la structure crustale de  la Ride  Marginale,  de sa Pente  Méridionale  et  de 
ses prolongements  occidentaux, à savoir les  Rides  Mineures  (figure 2-46), doit permettre 
de confirmer leur nature strictement continentale proposée antérieurement 
(Blarez,  1986; Basile et al., 1992; Basile et al, 1993;  Mascle et al, 1993). 
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SHEAR  ZONE  (SEMI-CHAOTIC  ACOUSTIC  FACIES) 
fieure 2-46: 
Carte structurale simplifiée de la marge  profonde Ivoiro-Ghanéenne. Sont reprdsentés les isochrones du toit de la 
série syn-tectonique en secondes temps double ainsi que les principales structures tectoniques (Basile et al, 
1992). 
Plusieurs hypothèses de formation de la Ride Marginale peuvent être 
proposées  afin de rendre  compte de la structure  superficielle de la bordure  transformante, 
caractérisée  par  (1) un relief  surplombant  le  Bassin  Ivoirien t (2) l'affleurement au toit et 
sur son flanc méridional de séries sédimentaires  fortement  déformées  par le mouvement 
transformant: 
(1) Les études précédentes ont  permis d'interpréter la Ride Marginale  comme un 
Clément  contemporain  du rifting du  Bassin Ivoirien, formé  de  sédiments  détritiques 
(Mascle et Smit, 1974, Blarez et al., 1987) déformés lors du  mouvement transformant 
(Mascle et Blarez, 1987; Basile et al, 1992) et reposant  sur  un  soubassement  peu 
ou pas étiré (Basile et al., 1992) (figure 2-47) (voir CH-I, seconde partie). Cette 
A P l  'EN INFERIEUR 
Syn rift ZONE 
TRANSFORMANTE 
APTEN 
CRETACE SUPERIEUR 
Post rift 
I -1- Contac t   t r ns formant   in t ra -  
'continental  (phase  syn-rift): 
Déformation coulissante syn-sédimentaire 
Ilocalist5e entre le bloc Brêsilien et le segment 
!divergent Ivoirien en cours  d'amincissement. 
Formation de la pente septentrionale de la Ride 
IMarginale. La zone transformante est  d'autant  plus 
:large que l'on se déplace  vers la partie profonde du 
Bassin  Ivoirien. 
-2-  Contac t   t ransformant   in t ra -  
continental  (phase  post-rift): 
Concentration du mouvement  transformant le 
long  d'une  zone principale de  déformation localisée à 
l'axe de la  Ride  Marginale,  qui  déforme  substratum  et 
couverture sédimentaire sous la Ride  Marginale et ses 
prolongements  occidentaux. 
-3- Contact  transformant  continent- 
ocban: 
Déplacement  de la zone coulissante adhe au 
Sud de la Ride Marginale (pente méridionale et/ou 
domaine  océanique).  Formation de la pente 
méridionale  de la Ride  Marginale.  Surrection 
thermique de la  ride  @assage  de la dorsale océanique  le 
long de son  flanc méridional). Subsidence du Bassin 
Ivoirien (refroidissement et surcharge sédimentaire). 
La  subsidence différentielle est accomodée entre  les 
deux  domaines. 
hypothèse est soutenue par des modèles analogiques reproduisant les stades initiaux de 
formation de la marge (voir CH-I), qui indiquent que la Ride Marginale pourrait 
correspondre à la bordure du continent africain préservée de l'extension par un fort 
couplage avec le continent brésilien, lors  du coulissement intra-continental. Ce fragment 
continental peu aminci constituerait un relief surplombant le Bassin Ivoirien subsident 
caractérisé par une croûte continentale amincie lors  du rifting. La Ride Marginale aurait, 
dans cette hypothèse, subi une déformation coulissante impliquant des quantités 
négligeables de transpression ou transtension (Basile et al., 1992) (figure 2-47). 
(2) Le substratum de la Ride  peut, au contraire, avoir été étiré au  même titre que le 
substratum de  la marge divergente. Le relief formé par la Ride Marginale pourrait alors 
correspondre à un prisme  de  matériel  sédimentaire  déformé; cette hypothèse implique 
un découplage entre la couverture et le substratum du bassin. Le relief  pourrait  également 
résulter d'une tectonique coulissante affectant la croûte dans son ensemble et comportant 
une composante  transpressive nécessaire à la construction du relief observé. La Ride 
marque dans ce cas un épaississement  crustal par rapport au segment  divergent  adjacent. 
(3) Enfin la Ride Marginale pourrait s'expliquer soit par une flexure de la 
bordure continentale, soit par un soulhement d'origine thermique. Ces deux 
dernières hypothèses impliquent, sous la bordure transformante, une rigidité de la 
lithosphère permettant de soutenir le  relief construit. Elle ne présage pas des épaisseurs 
crustales relatives sous les  domaines  divergent et transformant. 
La comparaison des structures crustales sous le segment divergent et sous sa 
bordure transformante doit  permettre  de  préciser  les  mécanismes de formation  de la Ride 
Marginale et des  Rides  Mineures en  testant  les  différentes  hypothèses  ci-dessus. 
2.2- La transition  segment  divergentkegment  transformant: 
Les relations structurales entre la Ride et le bassin, où dominent respectivement 
les structures décrochantes et divergentes, sont maintenant bien connues dans la partie 
superficielle de la marge. 
(1) Les précédentes études ont  en effet permis de montrer que l'intersection entre 
segment divergent et segment transformant au voisinage de la Ride Marginale et des 
Rides Mineures se caractérisait, au sein des domaines superficiels, par  la coexistence 
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d'accidents normau et décrochants (structures en queue de cheval) (Basile et al., 
1992) (figure 2-47). Comment une telle transition entre marge en extension et 
marge transformante s'spkre-t-elle en profondeur? 
(2) D'après Basile et al (1993), Rides Marginales et segment divergent sont 
sCparkes par une ' outtikre tectonique' ayant probablement fonctionné dans un 
premier temps en décrochement (création de la marge) puis en jeu normal afin 
d'accomoder la subsidence du Bassin Ivoirien Profond par rapport ii la Ride Marginale 
(figure 2-47). Cette zone assure-t-elle un découplage à I'bche%le crustale entre 
marge en extension et bordure transformante, et, si oui, ce découplage a-t-il 
permis  une  évolution  indépendante des deux  domaines au cours de leur histoire? 
A l'inverse,  les  Rides (Marginale et Mineures)  constituent-elles le prolongement 
structural méridional de la  marge  en extension? 
(3) Ea Ride Marginale offre une pente septentrionale fossile beaucoup moins 
raide (8') que sa pente mekidionale (1'7 iI 20")  (Basile  et  al.,  1992) (figure 2-46). Cette 
dissymetrie trouve-t-elle son équivalent en profondeur? 
Ea réponse B ces diffdrentes  questions  devrait  permettre de mieux appréhender les 
relations  structurales entre ride  transformante et bassin  divergent. 
2.3- L'amincissement crustal vers le domaine océanique adjacent: 
a pente  mkridionale de la Wide Marginale assure une  transition 
morphologique brutale (sur une vingtaine de kilomètres environ) entre la marge 
continentale et le domaine océanique adjacent (figure 2-46). I1 reste 5 ktablir 
comment  cette  transition s'effectue  n profondeur. Les  caractéristiques 
(largeur, présence éventuelle d'un domaine crustal de  composition intermédiaire, . . .) de 
cette transition crustale majeure doivent 2tre  prkcisées  griice iI l'utilisation conjointe des 
deux outils sismiques. De même, les caractbristiques de l'amincissement crustal 
sous la bordure transformante restent it définir afin de mettre en évidence une 
éventuelle  érosion  sous-crustale telle que proposée  par  certains  modèles de formation  des 
marges  transformantes (voir prerniire partie, CH-II). 
2.4- Évolution  longitudinale  de  la  structure  crustale sous la  marge: 
La morphologie de  la Ride Marginale évolue d'Est en Ouest: très développée à 
l'Est (entre 2'15'W et 2'45'W) la Ride  disparaît progressivement vers  l'Ouest  pour être 
relayée  par les Rides  Mineures  (figure  2-46).  Par  ailleurs, la marge  transformante de Côte 
d'Ivoire-Ghana présente clairement une évolution de la répartition de la tectonique 
cassante  d'Est en Ouest (Basile, 1990;  Basile  et al, 1992) (figure 2-47). Cette évolution, 
probablement liée à la situation particulière de la marge transformante en bordure de 
marge  étirée,  trouve-t-elle  son  équivalent en profondeur  et  reflète-t-elle u n  
amincissement  crustal sous la  Ride  Marginale  comparable à celui du segment 
divergent? 
De la même manière, on peut se demander si les effets du mouvement 
transformant  sur  la  structure  crustale  varient  en  fonction  de  l'épaisseur  crustale 
sous  le  segment  divergent .
3- Conclusion: 
Les études antérieures, essentiellement basées sur des données bathymétriques, 
sismique (monotrace), ainsi que sur des échantillonnages, ont mis en évidence une 
structure  superficielle  très  différente  entre le segment  divergent (Bassin Ivoirien 
Profond) et  sa  bordure  transformante (Ride  Marginale).  Ces  données,  confrontées  aux 
modèles  analogiques  tentant de reproduire  les  premiers stades de formation  de  la  marge, 
suggèrent un  faible  contrôle  de  la divergence sur la  structure  crustale  de  la  bordure 
transformante  du  bassin. 
Nous allons dans ce chapitre tenter de montrer comment s'effectue à l'échelle 
crustale la transition entre les  deux  domaines, ceci afin de dégager la  part  des effets du 
décrochement  sur  la  structure  crustale. 
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Les résultats des travaux antérieurs, et notamment les differentes cartes 
structurales dressées (Basile, 1990; Basile et al, 1992) ont permis de positionner au 
mieux les profils de sismique réfraction sur la marge Ivoirienne afin  de repondre aux 
problèmes  abordés ci-dessus. 
Les figures 2-48 et 2-49 indiquent la position des profils respectivement sur un 
fond  bathymétrique et sur un schéma  structural de la marge. 
Le tableau 1 fournit  une  synthèse  de  la  localisation des profils  ainsi que leur intérêt 
dans l'étude structurale de la marge. 
Marge  en 
extension 
Marge 
tElnsfomante 
(Rides) 
Transition 
:ontinent-ocCar 
(Rides+Pente) 
Épaisseur crustale continentale croissante 
Croûte  Croûte  continen ale  Croûte  continen ale  Croût   conti e ale 
ocCanique trks amincie  faible e t  amincie d'épaisseur standard 
(Rides  mineures)  (&de  Marginale)  (plate-forme 
Ghanéenne) 
MT 12 (W) = EQR 8 MT 12 (E) =EQRI=L9 
MT 07 (W) = EQR 7 MT 07 (E) = EQR2 
MT 05 MT 05 (E) = EQR 3 
Iw) 
MT 13 MT19- MT14 MT15- MT18- MT1 MT17- MT2- M T 4  MT3 MT1 1- MT09 
Tableau I 
1.1- Les données de  sismiaue réfraction: 
Pour le domaine continental, nous disposons de sept profils de sismique 
réfraction  d'une longueur voisine  de  120  kilomètres  (figure 2-48). 
Ces profils ont éte tirés parallèlement à la marge transformante et il la  direction 
d'extension dans le Bassin Ivoirien Profond. Cette orientation permet de suivre d'un 
profil 6 l'autre I'évolution de la structure crustale du domaine continental iï 
l'approche de la zone transformante fossile. Le long de clzcryue projïl  on mettra  par 
contre en évidence les  variations de structure  crustale  liées iï l'amincissement  crustal 
sous le segment divergent. 
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(1) Les profils E , situés au coeur du Bassin Ivoirien Profond, 
permettent d'amalyser la structure crustale du segment divergent sur toute sa 
largeur, soit environ sur 250 km. Situé respectivement à 150 et 100 km des domaines 
transformants Nord (zone transformante de Côte d'Ivoire) et  Sud (marge transformante 
de  Côte d'Ivoire-Ghana) ce transect est supposé &re suffisamment éloigné de tout 
domaine transformant  majeur  pour ne pas en avoir subi directement  l'influence  (figure 2- 
49). I1 constitue  donc un profil de référence sur le segment  divergent. 
Les  données  du  profil EQRl n'ont  malheureusement pu  &re utilisées, en raison de 
probli3mes d'acquisition lors de la campagne. Ce profil a été retiré ultCrieurement par 
I'équipe anglaise de 1'10s Wormley  (Whitmarsh  R.) lors de la campagne  Darwin en 199 1 
(profil L9). Son exploitation est l'objet d'un article en préparation (Peirce et al., in 
prep.). 
(2) Les profils E 2 sont situés à proximité du domaine 
transformant (figures 2-48 et 2-49) et doivent permettre d'étudier 1'Cvolution crustale 
du segment divergent & l'approche du domaine transformant. fitant donnée 
l'obliquité du  profil  par  rapport à la limite structurale 'domaine  décrochantldomaine étiré', 
on  notera que le secteur  occidental  du profil se situe au  sein  du  domaine divergent, alors 
que son secteur oriental se situe dans une région sin sont d6jA pr6sentes les structures 
issues du décrochement  (figure  2-49). 
(3) Enfin, les  profils EQ sont localis& respectivement  sur  les 
ides du  domaine  transformant (Ride Marginale et Rides Mineures) et sur la Pente 
Méridionale de la Ride Marginale  (figure 2-4 et 5). 
imitb  des profils E 4 (situé  en domaine 
océanique, voir CH Il) doit permettre de préciser la localisation de la transition 
crustale continent-ocban au large de la marge transformante. 
1.2- Les données de sismiaue réflexion multitrace. 
a) Certains des profils de sismique réflexion Inultitrace enregistrés lors de la 
campagne EQUASIS sont  orientés parallèlement à la  marge transformante, le long des 
profils de  sismique  réfraction.  Les recouvrements entre profils de sismique réfraction  et 
de  sismique  multitrace  s'établissent de la manière  suivante  (figure 2-48 et  tableau 2): 
x O m m O 
z O d- 
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I EQR 3 MT 05 (E) 
Tableau 2: correspondance entre profils de sismique  rkfraction  et  profils de sismique  r6flexion  multitrace 
acquis  lors  des  campagnes EQUASIS ET EQUAREF. 
Ces profils doivent permettre de contraindre la partie superficielle des  modkles 
crustaux  issus  des données de sismique réfraction. 
b) Par ailleurs des profils transverses permettent de corrbler les structures  entre 
les profils de  sisrnique  rCfractiom. 
Certaines lignes recoupent l'ensemble de la marge (figure 2-48 et tableau 1); la 
comparaison de ces profils permet d'Cvaluer d'Ouest en Est I'évolution  des  structures 
c'est ii dire du domaine le plus étiré au  domaine le moins étiré. Ce sont principalement  les 
profils  MT O 1, MT02 et MT03. 
Q D'autres profils également transverses mais plus courts sont destinés h images 
des points prCcis de la marge transformante et ii compléter la couverture sismique 
acquise lors des précédentes campagnes: le profil  MT 13 est consacré au prolongement 
intra-océanique de la marge transformante (zone de fracture de la Romanche) et au 
domaine ockanique bordant la marge &tirée (figure 2-48); les profils MT14, MT 15, MT 
17, MT 18, MT  19 sont localisés sur les Rides Mineures et permettent de  visualiser la 
transition continent étiré - océan; enfin, les profils MT 04, MT 10 et MT 09 permettent 
d'imager  de  la  transition continent-océan au large de la marge transformante lorsque  l'on 
passe d'une croûte continentale &tirée ii une croûte continentale peu amincie (plate-forme 
Ghanéenne). Ces  derniers constituent une liaison entre la zone constituant  l'objet  de cette 
thèse et un secteur de  la marge transformante séparant une lithosphbe continentale non 
étirée d'une  lithosphère océanique (Ghana) (Edwards, in prep.). 
-2- Traitement des données. 
La chaîne de traitement  appliquée  aux  données de sismique réflexion  rnultitrace  et 
réfraction  est  résumée  p.79 du manuscrit. 
192 
~~ ~~ ~~ 
C- ANALYSE  DES D ONNÉES  DE S I S M I Q U E   R É F L E X I  O N  
MULTITRACE. 
~~ 
Les sections sismiques illustrant les points particuliers discutés dans ce chapitre 
sont présentés sous forme d'extraits insérés dans le texte. 
-1- La séquence post-tectonique. 
La chaîne de traitement appliquée au signal se révèle être peu propice à 
l'interprétation fine des séries sédimentaires post-tectoniques. En effet, les traitements 
appliqués aux données visaient plus particulièrement à renforcer le signal de faible 
amplitude de la partie profonde des sections sismiques. Pour cela, des égalisations 
dynamiques ont été effectuées à plusieurs stades  du traitement homogénéisant ainsi les 
amplitudes sur toute la durée de la trace. La distinction entre les différents faciès 
acoustiques, fondée essentiellement lors des  précédentes  études sur l'énergie relative du 
signal, est par conséquent moins claire que sur les sections brutes  ou acquises avec une 
sismique moins puissante. 
Les différentes séquences acoustiques post-tectoniques (séries C à F) décrites par 
Blarez (1986) et Basile (1990) ont été identifiées sur les profils EQUASIS. Ces faciès 
sont répertoriés sur la figure 2-50. 
La puissance de tir  permet par ailleurs  d'imager  clairement la série post-tectonique 
la plus profonde (série C) au sein de laquelle on observe une  nette évolution latérale de 
faciès lorsque l'on passe du domaine transformant au domaine divergent. Transparente à 
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proximité de la Ride Marginale, la série devient en effet très réflective dans le Bassin 
Ivoirien Profond (voir par exemple figure 2-50). 
-2- Les s6ries d6form6es et le socle 
Le traitement appliqué aux données, en renforçant le signal, permet d'apporter de 
nouveaux  Cléments sur les séries déformees et  le socle acoustique. La  continuité entre les 
horizons  sismiques  est  en  particulier  fortement accrue par rapport  aux  études antérieures. 
1.2- Les séries d6formCes: 
On englobe sous cette dénomination les séquences acoustiques au sein desquelles 
il est possible de reconnaître une organisation sédimentaire des réflecteurs témoignant 
d'une déformation. Les séries déformées comprennent donc des  séquences sédimentaires 
nettement  identifiables  mais  également un pseudo-socle  acoustique. 
amen des facib acoustiques ne permet pas de recsnna2tre ou de 
dater les diffesentes séries sédimentaires. 
Q En effet, les sections migrées montrent à l'évidence que les differents faciks 
des series dCformCes, à savoir (1) organise" (lité plus ou moins faillé et/ou plissé), (2) 
semi-chaotique, et (3) chaotique sont au moins en partie relatifs i~ I'ichek de la 
dCfomationm affectant une sCrie. Par exemple, sur le profil MT 03, les siries du  Bassin 
Ivoirien sont progressivement affectées à l'approche de la Ride Marginale  par des plis 
souples, puis par des failles préservant l'organisation sédimentaire, puis enfin par une 
déformation intense désorganisant totalement la  série l'échelle de  l'observation (figure 
2-51). De même, sur le profil MT07 (figure 2-52), la déformation de la série B, litee, 
augmente progressivement vers le NE. Dans un premier temps, la série est faillée 
(structures en fleur positives) mais  la cohérence des horizons sismiques persiste. Avec 
l'augmentation de la déformation, les horizons deviennent de moins en moins 
identifiables (faciès semi-chaotique) puis sont complètement désorganisés à l'échelle de 
l'observation (ordre de la  centaine à quelques centaines de mètres)  (faciès  chaotique). 
L'absence ou la présence de réflecteurs au sein  du  pseudo-socle  acoustique  peut 
par ailleurs Stre  liée à des variations  latérales  du mode de  sédimentation (Basile et al., 
1992). Les décharges détritiques grossières se caractérisent par exemple par un faciès 
acoustique spécifique (absence d'organisation h I'échelle des outils d'investigation 
employés). 
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En raison des variations dans l'espace du degré de déformation et du type de 
sédimentation, l'interprétation des  faciès acoustiques en terme de  série sédimentaire 
corrélable dun profil à l'autre est parfois délicate. Nous avons donc retenu dans cette 
étude un découpage  stratigraphique simple des  séries  déformées, qui peuvent être scindée 
en deux  faciès  majeurs  dans le Bassin  Ivoirien  Profond: la séquence B est caractérisée  par 
des horizons puissants et continus, facilement identifiables (figure 7-52); la série Al  
correspond au pseudo-socle acoustique décrit sur les profils de sismique monotrace 
(Blarez, 1986; Mascle et Blarez, 1987; Basile et al, 1993) et se caractérise par une faciès 
acoustique semi-chaotique à chaotique. Les deux unités sont séparées par une 
discordance majeure. I1 apparaît par ailleurs clairement de nombreuses discordances 
internes au sein de chacune  des séries, qui ne peuvent malheureusement être corrélées 
d'un profil à l'autre. Au niveau de la Ride marginale, la séquence B présente un faciès 
semi-chaotique à chaotique et la distinction entre les  deux unités n'est plus possible sur 
les profils  présentés  dans cette étude. 
a) Séauence B: 
(1) Le faciès acoustique de la séquence B se caractérise duns le Bussin Ivoirien 
Profond par quelques  réflecteurs  puissants  de  grande continuité recouvrant l'ensemble de 
la marge. L'épaisseur de la série est très variable le long des différents profils: 
généralement proche de 400-500 ms, elle atteint 1500 ms  dans  les dépressions ménagées 
par les séries sous-jacentes, formant des remplissages (onlap) localement disposés en 
éventail (figures 2-52 et 2-53); entre ces dépressions, I'épaisseur de le série décroît 
localement jusqu'à 200 ms. 
(2) La  tectonique qui déforme la série, généralement peu intense dans le  Bassin 
(figures 2-52 et 2-53), correspond aux derniers mouvements ayant  affecté le bassin 
Ivoirien  profond. La déformation se caractérise  essentiellement par des  structures en fleur 
positives (figure 2-52 à 2-54). 
Par  ailleurs,  le  dépôt  localement  en  éventail  de a série  indique  une  rotation du bloc 
sous-jacent dans le plan  du profil. En l'absence de  profil sécant, il n'est  pas toutefois 
possible de savoir si la rotation du bloc se fait par rapport à un axe horizontal ('bloc 
basculé'), ou vertical pouvant également modifier la géométrie du bloc dans le  plan du 
profil. Cette hypothèse n'est  pas à exclure car le bassin présenté sur la figure 2-52 se 
corrèle sur les profils monotrace du secteur avec une "gouttikre" séparant le Bassin 
Ivoirien  Profond de la Ride  Marginale  (figure  2-2, voir- CH I )  décrite lors des précédentes 
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fieure 2-53: Extrait du profil MT 07. 
Bassin sédimentaire localisée en aval de l'escarpement N-S (voir figure 2-49). L'escarpement N-S présente un rn 
rejet vertical proche de 3000 ms (décalage de la série AO). La série A l ,  intensément faillée, forme u n  bassin 
sédimentaire recouvert en discordance par la série B. La série B, disposée en éventail,  est  déformée à l'Ouest du 
hassin par des structures en fleur positives. Noter Ics nomhreuses discordances internes au sein de cette série. 
(section satckée 23 traces et migrCe). 
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fiFure 2-54: Extrait du profil MT 12. 
Escarpement N45 montrant la déformation des stries A l  et B. (section satckte 24 traces  et migrée) 
(localisation: figure 2-48). 
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Ctudes comme l'expression d'une structure décrochante  (Basile et al., 1992) et  non  d'une 
structure liée 2 l'extension. 
Dans le bassin présenté sur  la figure 2-53, la géomCtrie 'en V' de la série B 
implique un mouvement relatif des blocs de socle situCs de part et d'autre de 
l'escarpement N-S. Cette déformation souligne un rejeu de l'escarpement N-S postCrieur 
au  dép6t de la sCrie. Elle peut indiquer une  subsidence  plus importante du  compartiment 
aval, ou  plus sûrement, une 1Cgkre reprise en compression  du bassin, comme le suggère 
la présence  des  structures en fleur  positives en bordure de bassin (figure 2-53). 
DiffCrents  contacts  en onlap ou  toplap  observCs  au  sein de la sCrie indiquent  que  la 
déformation est en partie  contemporaine de son  dépôt et qu'elle est polyphasée (figure 2- 
53 et 2-54). 
A l'approche de la Ride Marginale et des Rides mineures, les horizons sismiques 
du Bassin Ivoirien Profond  sont fortement deformés par des structures décrochantes. 
Selon le degré de déformation, la  série est plisske (profil MT03: figure 2-51), faillCe 
(profil MT 03: figure 2-51; profil MT 01 : figure 2-60; profil MT 07: figures 2-52 et 2- 
53) ,  voire complètement désorganisée (faciès chaotique) à l'échelle de l'observation 
sismique (profil MT07: figure 2-52). Elle devient  alors  tr&s difficile de  la distinguer des 
séries antkrieures  (profils MT OS et MT 01 : figures 2-58,2-40). 
(3) L'Pge de la &%ormation affectant l'unité B reste sujet à débats et  ne pouna 
être connue avec  certitude  que  lors de forages  profonds  (Basile et al, 1993;  Mascle  et  al., 
1994; Lamarche et al, in prep). On distingue notamment  deux sous-unit& sCpxées par 
une  discordance. 
i) Partie sltpirieure de la sirie: 
En aval du dernier bloc basculé observé sur le segment divergent, un important 
changement de faciès au toit du socle acoustique est interprété comme la trace de la 
transition  continent-océan  (figure 2-55) (voir discussion, $E-1.1). Si cette hypothkse  est 
exacte, la partie supérieure de la série B se prolonge  en du domaine océanique. Le  dépôt 
des sédiments  est  par  conséquent,  du  moins en ce qui  concerne  la partie supérieure de  la 
série, postérieur au rifting du segment  divergent. 
Par ailleurs, la séquence déposée dans  le  bassin  amont  du  profil MT 07 (figure 2- 
52)  se corrèle sur le profil MT 02 avec les  sédiments déformés constituant le  toit de la 
Ride  Marginale  (Mascle  et  al.,  1994;  Lamarche  et  al, in prep.)  postérieurs h des  sédiments 
rapportés h I '  Albien supérieur par différents échantillonnages (Blarez, 1986;  Mascle, 
Auroux  et  al.,  1989). Ils seraient  ainsi  postérieurs à la fin du rifting, supposée de  la  limite 
Aptien-Albien ou de 1' Albien  inférieur  (Mascle et al., 1994). 
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ii) Partie in.&rieure de La sirie: 
La partie inférieure de la série pourrait par contre être contemporaine du rifting du 
Bassin Ivoirien Profond, comme le suggère la géométrie des dCpôts 'en éventail' 
obsemée dans certains bassins  (figures 2-52 et 2-53) (hypothese I). 
Comme nous l'avons déjà mentionné, il est également possible que la géométrie 
en éventail des dépôts traduise soit une rotation des blocs sous-jacents par rapport h un 
axe vertical (ils seraient alors issus de la tectonique coulissante et  non de la divergence), 
soit à une subsidence post-rift concentree au niveau des escarpements majeurs. Dans  ces 
deux derniers cas, la partie inférieure de la skrie B correspond, comme la partie 
supkrieure, à des dep6ts post-rift (hypothèse 11). 
Les deux hypothèses proposées ci-dessus impliquent une tectonique de type 
décrochante postérieure à l'amincissement de  la marge, observée jusqu'au coeur du 
Bassin Ivoirien Profond (profil MT 12). I1 faut donc distinguer une discordance post- 
tectonique pour l'ensemble de la marge d'une discordance post-rift marquant la fin de 
la tectonique divergente et le debut de l'accrétion au large du segment divergent. Selon 
l'hypothèse choisie, la discordance post-rift se situe (1) au coeur de la série B (la 
discordance est nette mais  n'est pas marquée par un changement majeur du style de la 
déformation) ou (2) en base  de la série B (elle marque alors une  modification  majeure du 
style de la déformation  et/ou du type  de  sédimentation). 
(1) La séquence A l  est caractérisée par un faciès acoustique très  variable  le  long 
des profils enregistrés dans le Bassin  Ivoirien  Profond (figures 2-52 et 2-53). Localement 
transparente, la sCrie passe latéralement à un faci& comprenant quelques réflecteurs 
diffus ou encore i des ensembles réflectifs organist% atteignant parfois 2000 ms (figure 
2-53). Toutefois, la bonne qualité de Ila sismique enregistrée et les traitements effectués 
permettent de déterminer, pour  ces différents faciès, une même nature sedimentaire, la 
différence de faciès &tant attribuée à des degrés de deformation différents (faciès 
chaotique ou organisi) et des  changements  de  faciès  sédimentaires  (présence ou absence 
de rares réflecteurs  marqués).  Étant  donnée la faible organisation de cette séquence, il est 
parfois difficile de la distinguer des séries sous- et sus-jacentes, notamment  lorsqu'elle 
est déformée. Ceci est particulièrement  vrai au sein du domaine transformant (profil MT 
- OS,  tïgure 2-58; terminaison  orientale du profil MT 07, figure 2-56). 
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(2) On distingue dans cette série plusieurs types de strmetwes tectoniques: 
e Des bassins syn-sédimentaires parfois épais (Basile, 1990), limités par des 
failles dont le  jeu comprend une importante cornDosante  normale. Le bassin situé en pied 
de  I'escqement N-S (profil MT 07, figure 2-53) constitue un magnifique exemple de 
cette activité, avec un rejet vertical de près de 2000 ms (temps double) le long de 
l'escarpement N-S. Sur la bordure orientale du Bassin Ivoirien Profond, la série A l  
s'accumule dans de petits bassins ménagés entre des blocs basculés de petite taille (5-10 
km), ayant  en partie accommode  la subsidence du bassin (MT 12, figure 2-78). 
8)  Des structures faillées comprenant une c~mposante en extension ou en 
comprw~iola (structures  en  fleurs positives et négatives) et des plis (figure 2-56). 
Comme pour l'unit$ B, la dkformation est polyphasée, ainsi que l'indique la 
présence  de  nombreuses  discordances internes à la série  (par exemple figure 2-54). 
En résumé, bien que la tectonique contemporaine du dépôt de la série A l  offre, 
sur certains secteurs, un caractère nettement extensif (failles normales de grand rejet) il 
apparaît qu'une tectonique décrochante suffisamment intense pour avoir déstructuré les 
horizons sédimentaires est présente sur l'ensemble de la marge. La déformation pourrait 
traduire une succession, dans l'espace et probablement dans le temps, de phases 
transpressives ou transtensives. Elle témoigne dans tous  les cas de l'omniprésence d'une 
tectonique  décrochante lors du  dép6t de la série Al  et ce pour  l'ensemble de la marge. 
(3) Age de Pa serie: 
(i) Dans l'hypothèse I, la série Al peut  correspondre: 
e soit à une série d'fige syn-rift, auquel cas Is discordance majeure séparant les 
unités Al et B correspond à un changement  majeur  de la tectonique et de la sédimentation 
pendant  l'extension de la marge, 
e soit à des dépôts anté-rift. La déformation des dép6ts ne  peut provenir d'une 
orogène antérieure: en effet,  la  dernière  orsghne reconnue dans le secteur  est d'iîge 
Birrimien (1300-1500 Ma: Affaton et al, 1980). Les sediments contemporains ou 
antérieur à cette orogène se comporte forcément comme un socle acoustique à l'échelle 
d'observation (métamorphisme). La déformation correspond plus probablement à un 
stade précoce de la formation de la marge. Là encore on doit expliquer la discordance 
majeure  observée  entre  deux  séries  datant du rifting  de la marge. 
(ii) Dans l'hypothèse II, les dépôts formant le pseudo-socle acoustique sont 
également contemporains des premières déformations affectant la marge et donc du 
rifting. La discordance existant entre les  unités A 1 et B peut  provenir d'une modification 
du style de la déformation (réorientation des contraintes ?) induite par le début de 
l'accrétion océanique au large du Bassin  Ivoirien  Profond. 
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c) Séuuence A0 : 
(1) Facibs acoustique: 
Sur de nombreuses portions des  sections sismiques, la limite entre pseudo-socle 
acoustique et socle acoustique vrai est marquée  par  une série de réflecteurs  puissants de 
moyennes et basses fréquences (figures 2-56 à 2-58).  Ces réflexions se répartissent sur 
une épaisseur verticale comprise entre 200 ms et 800 ms et se situent à une profondeur 
comprises entre 500 ms et 2000 ms sous le toit  du  pseudo-socle  acoustique  (figures  2-56 
à 2-58). 
(2) Tectonique: 
On  distingue  deux  échelles de déformation  affectant  cette  série: 
A grande échelle, les réflecteurs sont  fréquemment (espacement de l'ordre du 
kilomètre)  affectés  par  des  décalages  mineurs,  dont  le  rejet  vertical  n'excède pas quelques 
dizaines de millisecondes  (figures  12-14) 
A petite  échelle,  le  faciès A0 présente: 
( i )  sous le Bassin Ivoirien Profond des niveaux réflectifs continus sub- 
horizontaux ou faiblement pentés sur plusieurs kilomètres d'extension latérale. Ces 
réflexions sont décalées verticalement, parfois de manière conséquente puisque ce 
décalage  atteint 3000 ms de part et d'autre de l'escarpement  N-S.(profil  MT 07: figure 2- 
57). Ces  décalages sont généralement àjeu normal,  imprimant  aux  événement  profonds 
une géométrie de blocs basculés. Toutefois le décalage semble localement  montrer  une 
composante inverse, pouvant éventuellement correspondre à la reprise d'accidents 
normaux  plus  anciens (profil MT 07: figure 2-59). 
(ii) sous la Ride Margirzale et les Rides mineures et parallèlement à la marge 
transformante, la géométrie des réflecteurs profonds  est  sans  relation apparente avec le 
toit de la série syn-tectonique fortement déformée (profil MT 05: figure 2-58). Comme 
sous le segment divergent, les  réflecteurs  profonds  sont  décalés  verticalement, évoquant 
là aussi une géométrie en blocs basculés de plusieurs kilomètres d'extension (figure 2- 
58). La  continuité des horizons  sismiques  n'est  pas  cependant suffisante le long  du  profil 
pour  permettre  de  délimiter  ces  blocs  avec  certitude. 
Sur  le profil MT 01, perpendiculaire à la marge transformante (figure 2-60), les 
horizons de la série A0 sont sub-horizontaux  et  soulignent un  ensemble de structures  en 
fleurs positives  déformant la série sus-jacente (faciès A 1 et/ou B). Cet  exemple  montre 
qu'il existe par  endroits un net contraste entre l'apparente  tranquillité de la série A0 et la 
déformation des séries sus-jacentes. Ce contraste suggère des styles de déformation 
différents  pour  les série A0 d'une  part  et A 1/B d'autre  part. 
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(std) e figure 2-57: Extrait du profil MT 07. 
Sous le Bassin Ivoirien Profond, les réflecteurs profonds constituant la série A0 sont sub-parallèles au  toit du 
pseudo-socle acoustique (sCrie AI) .  Noter les décalages de faible rejet vertical affectant la série ainsi que le 
décalage majeur (3000 ms) au niveau de l'escarpement N-S. (section satckée 24 traces et migrée) (localisation: 
figure 2-48). 
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fieure 2-58: Extrait du profil MT 05. 
Sous la  Ride  Marginale, les réflecteurs  profonds  constituant la série A0 présentent u n  fort  pendage 
comparativement au toit du pseudo-socle acoustique. On note des  décalages de la série (1) de faible rejet vertical 
(ordre de 200 ms), espacés d'une distance inférieure à 5 km, et (2) de rejet vertical de grande ampleur (supérieurs à 
1000 ms) espacés de 15 à 20 km. La géoméhie du toit de la série évoque celle  de blaocs basculés. 
La série  défonnée (AI +- B) présente u n  faciès chaotique ne permettant pas de ditinguer les différentes séries  entre 
elles. On note une fenêtre préservant l'organisation sédimentaire de la série. (section satckée 24 traces et 
migrée) (localisation: figure 2-48). 
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figure 2-59: Extrait du profil MT 07. 
La géométrie des réflecteurs indique que la tectonique comprend dans un  premier temps une composante  ditensive 
(décalages normaux de la série AO) puis compressive (reprise en failles inverses des structures préexistantes, 
redressement des failles). (section satckée 24 traces et migrée) (localisation: figure 2-48). 
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fivure 2-60: Extrait du profil MT 01. 
Prolongement occidental de la ride marginale (voir figure 2-49). Les séries A l  et B ne sont pas dicernables. 
Elles sont déformées en une  méga-structure en fleur positive présentant peu de rapports structuraux avec la série 
A0 sous-jacente, très  faiblement  déformée.  (section  satckée 24 traces et  migrée) (localisation: figure 2-48). 
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(3) Age de la serie: 
Dans l'hvpothèse I, comme dans l'hvpothèse IT, la série A0 peut correspondre 
soit & des dep6ts and-rift, soit à des dCpdts tris pr6eoces de la formation de la marge. 
Toutefois, elle se comporte toujours  comme une série anté-rift  vis h vis de  la déformation 
extensive décelable sur la marge9 et donc de la phase majeure du rifting dans le  bassin. 
2.2- Le socle acoustique 
Certaines des sections migrées  présentent un puissant réflecteur simple et continu, 
d'apparence ondulée, situé largement au delà du toit du socle acoustique. Ce réflecteur 
s'observe de f a p n  spectaculaire en aval du profil MT 07, sur une distance de 43 km, et B 
une profondeur comprise entre 10.2 et 11 std (figure 2-61). On l'observe kgalement 
clairement sur le profil MT 01, entre 1 1 std et 1 1.4 std. Quelques réflecteurs basse 
fréquence comparables peuvent & - e  observks  en d'autres points des sections sismiques, 
mais leur continuité latérale est beaucoup plus faible et  ils interfèrent souvent avec les 
réflexions  multiples,  si  bien que leur interprétation est plus ambiguë. 
L'analyse des points de tirs correspondants montre qu'il ne s'agit pas d'un 
artefact cohérent sur plusieurs tirs et enregistré lors de l'acquisition des données ('bruit 
penté'). De plus, la géométrie de cet horizon, ainsi que sa profondeur, ne sont pas 
compatibles avec un quelconque multiple dans la tranche d'eau ou dans les unites 
skdimentaires. Il s'agit donc  vraisemblablement d'une réflexion réelle sur une 
discontinuité profonde (voir interprt3atiorz p.277). 
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fieure 2-61: Extrait du profil h4T 07. 
On note en base de  marge un reflecteur basse fréquence simple et continu situé à une profondeur de 11-11.4 std (le 
réflecteur  est  indiqué  par des flèches sur la figure). (section satckée 24 traces et migrte) (localisation: figure 2- 
48). 
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(I) La puissance  de tir utilisée  lors  de l'acquisition des données de sismique 
réflexion multitrace, ainsi que les traitements effectués afin de renforcer le signal 
permettent d'interpréter sans ambiguyté la partie supérieure du pseudo-socle acoustique 
comme une série sédimentaire plus ou moins  dkformée. Cette séquence sédimentaire est 
limitde à sa base par un ensemble de réflecteurs  profonds  marquant la limite supérieure  du 
socle acoustique en de  nombreux endroits des sections sismiques. 
(2) L'analyse des  principaux faciks acoustiques  et  de leur déformation montre que 
la marge a été affectée par une tectonique polyphasCe. A chacune des phases majeures 
de la déformation  est  associée  une échelle de la  déformation: 
La série AO, fortement rdflective, forme le toit du socle acoustique sur 
l'ensemble de la marge Ivoiro-Ghanéenne. La série, faiblement déformée, est décalée par 
des failles délimitant  des  blocs de socles asymétriques,  dont la géométrie évoque celle de 
blocs bascules pluri-kilométriques sous le  assin  Ivoirien  Profond et  sous la 
Marginale. 
8) La  série A0 est recouverte par les séries acoustiaues AI et B beaucoup plus 
déformées: La sCrie Al interprétée comme la probable série syn-rift, présente un faciès 
acoustique et une deformation latéralement très variables sur l'ensemble de la marge 
Ivoiro-GhanCenne.  Alors que par endroits la sCrie comble  de  petits  bassins  contemporains 
du rifting,  elle semble ailleurs déformCe par une tectonique décrochante localement 
transpressive ou transtensive. La série B semble affectée par une tectonique mineure au 
sein du Bassin Ivoirien Profond, si on la compare aux épisodes tectoniques précédents. 
Cet épisode correspond  principalement il une tectonique  décrochante comportant, semble- 
t-il? une légère composante en compression (structures en fleur positives). A l'exception 
du domaine transformant proprement dit, la déformation semble se limiter au rejeu 
d'accidents préexistants et à de grands mouvements de blocs. Cette série pourrait 
correspondre à une série syn-rift contemporaine des mouvements décrochants qui 
persistent sur la bordure  méridionale  du  Bassin  Ivoirien  Profond. 
Sous la Ride Marginale et les rides mineures, la distinction entre séries A I et B 
toutes deux déformées, ne peut être faite à l'aide des profils traités en 24 traces 
(sommation et migration). Les portions traitées en 96 traces permettent de distinguer 
localement  cette  limite,  marquée  par  une  discordance  (Lamarche et al, in prep). 
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(3) Le profil MT 12, situé au coeur du Bassin Ivoirien Profond, semble 
présenter un nombre particulièrement important  de structures décrochantes. A la 
structuration en blocs de socle acoustique limitant des bassins, se superpose une 
tectonique décrochante. On observe notamment sur ce profil un relief de socle majeur 
(figure 2-54) situé dans le prolongement de l'escarpement N45 décrit et interprété par 
Basile et al. (1992) comme une structure décrochante  majeure  du  Bassin  Ivoirien  Profond 
(figure 2-46). 
Ces structures décrochantes peuvent s'expliquer soit par une zone de transfert 
accommodant des accidents normaux du Bassin  Ivoirien Profond, soit comme le résultat 
d'une influence décrochante imprimée par la zone  transformante de Côte d'Ivoire  limitant 
le Bassin  Ivoirien Profond au  Nord (Basile, comm. pers.). Quelque soit leur origine, ces 
structures semblent avoir rejoué tardivement et être contemporaines des derniers 
mouvements  enregistrés par la marge. 
(4) Deux hypothèses peuvent être avancées quant à l'âge des différentes 
séquences  acoustiques  dans le Bassin Ivoirien  Profond: 
Facibs  acoustique 
Base du Svn-rift etlou Base du Svn-rift  et/ou Série A0 
Ad-r i f t  
Syn-rift Syn-rift etlou Série A l  
post-rift ET syn-rift puis Série A2 
Hypothbse II Hypothbse I 
syn-coulissement  syn-coulissement 
I An&-rift A n k r i f t  I 
Comme le suggère la présence de nombreuses discordances, la déformation est 
nettement polyphasée. Elle semble par ailleurs diachrone (Basile, 1990). Il est donc 
probable que le découpage en unités B et Al  soit plus complexe que celui proposé ci- 
dessus. Il est par exemple difficile de déterminer, à l'aide de la seule sismique réflexion, 
si  les réflecteurs les plus profonds de la série B observés dans les deux bassins situés en 
base et en  amont  de  l'escarpement  N-S sur le profil MT 07 sont effectivement  postérieurs 
au rifting du Bassin ou si il en sont au  moins  en  partie  contemporains. 
Par ailleurs, il est difficile de corréler l'association facièdâge effectuée dans le 
Bassin  avec  les  faciès  acoustiques  observés ur la Rides  Marginale et les  Rides  Mineures, 
en  raison  de la faible  continuité  des  réflecteurs. 
Seuls des forages profonds  pourront  apporter  plus de précision à la détermination 
des  séries  et à leur  datation. 
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1.1- Le Drofil E 
a) Les Données et leur Modélisation: 
L'étude de  ce profil a été  l'objet d'un stage  de DESS dont les résultats ont été 
publiés dans un rapport (Plisson, 1992). 
Sur les  deux BBSs du profil, seul les données de 1'8BS 2 ont été utilisées. Le 
modèle proposé n'est donc pas inverse'. Cependant, les caractéristiques d'acquisition des 
enregistrements de ce profil  permettent  une  définition  prkcise  des  vitesses  sédimentaires 18 
où les couches sont sub-horizontales et où, par conséquent, l'influence du  pendage des 
interfaces sur l'interpretation des données en terme de vitesses est faible (voir profil 
MT12, figure 2-78). La détermination du modèle vitesse/profondeur, issu de la 
modélisation 2D des données  de sismique réfraction est  de particulièrement  bonne  qualité 
pour  les unités sédimentaires et la comparaison avec les données de sismique réflexion 
multitrace a fait l'objet d'une  attention  particulièrement. 
Le modde proposé pour  les domaines plus profonds non  imagds par la sismique 
réflexion est quant & lui  moins  bien contraint. La qualité des  données  permet  toutefois une 
bonne approximation des épaisseurs crustales et notamment de la profondeur du Moho 
sous le profil. 
b) Résultat:  Description  du modèle: 
Le modèle vitesse/profondeur final est présenté sur la figure 2-63. I1 comprend 9 
unités  dont  les  caractéristiques  sont  les uivantes: 
e Les unités 1 h III sont caractérisées par  des  vitesses  moyennes  respectivement de 
1.6 k d s ,  I .7 km/s et 1.8 k d s ,  I'épaisseur globale de ces trois unités  variant entre 1000 
m et 1300 m. Elle  correspondent  sur le profil  de sismique réflexion MT 12  aux  unit& E et 
F. 
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0 Les  unités IV et V sont définies par  des  vitesses  moyennes  de 2.7 et 2.9 W s ,  et 
une épaisseur comprise entre 500 et 800 m. Ces unités sont assimilées à la série 
acoustique D sur les profils de sismique réflexion. 
e Elunite VI, cxaCt6risee paf  une vitesse  moyenne  de  propagation de 3.55, montre 
une  Cpaisseur variant le  long du profil  entre 800 et 2000 m et  est  rapportée à l'unité 
acoustique  C. 
e Le  socle  acoustique  est  caractérisé par trois unités distinctes: l'unité VI1 dont 
l'épaisseur varie entre 2000  et 4000 m  le long du profil est caractérisée par des  vitesses 
comprises entre 4.7 et 5.2 k d s ;  l'unité VI11 est définie  par  des  vitesses variant entre 6.0 
et 6.6 W s  et une épaisseur comprise entre 5.8  et 8.0 k m ;  enfin l'unité IX est définie par 
des  vitesses supérieures B 8.2 M s .  
sw MT61 O 60 70 NE O i o  20 
0 1  I 1 
5 
5io 
Bi 
B 
1.2- Le  profil L9 (IOS Wormley) 
a) Les  données et leur  modélisation: 
L'interprétation de la ligne L9, effectuée par Ch. Peirce fait l'objet  d'un article en 
préparation (Peirce et al., in prep,). Un extrait des données et du tracé de rais 
correspondant  sont  donnés  sur la figure 2-64. 
Au contraire de la ligne EQR8 dont il constitue le prolongement oriental, 
l'interprétation  de  ce profil ne  s'est que faiblement appuyée sur les données de sismique 
réflexion. L'étude sédimentaire est donc globale. Par contre, le modèle dans sa partie 
profonde est déduit des enregistrements de quatre OBSs et  est par conséquent mieux 
contraint que le modèle proposé  pour le profil EQR8. Il est par ailleurs conforté par un 
modèle  gravimétrique  direct. 
b) Résultat:  description  du  modèle: 
Le modèle  vitesse/profondeur  est  présenté sur la figure 2-65. Il comprend quatre 
unités  dont  les  caractéristiques  sont  les  suivantes: 
- L'unité la plus superficielle (unité I) est caractérisée par des vitesses  comprises 
entre 1.8  et 2.6 k d s ,  et son  épaisseur  varie entre 1 et  3.1 km le long du profil. 
- L'unité II dont l'épaisseur varie entre 9 et 16 km le long du profil, présente des 
vitesses  comprises entre 3.4  et 6.8 k d s .  Le gradient  vertical de vitesses  varie entre 0.29 
et 0.45 s-1 le long  du profil. 
-L'unité III, dont  l'épaisseur  varie  entre 1.5 et 7 km le long du profil,  présente  des 
vitesses comprises entre 6.8 et 7.0 k d s .  Au centre du profil, où l'unité est la plus 
épaisse,  la  vitesse  en base de couche  atteint 7.5 k d s .  Le gradient  vertical de vitesses est 
compris entre 0.2 et 0.07 s-1. La limite entre les unités II et III correspond à une 
discontinuité de second  ordre. 
- La  vitesse  modélisée au  toit  de  l'unité IV est de l'ordre de 8.0 km/s  et  le  gradient 
de vitesse  verticale  dans  l'unité  est  de  0.02 s- I .  
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fipure 2-64; 
Tracé de rai 2D correspondant 31 la modélisation des temps d'arrivée et des  amplitudes de I'OBS 165 situé sur 18 
ligne L9 (partie amont du segment  divergent) (Peirce et al, in  prep.). 
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fieure 2-65: 
Modèle vitesse/profondeur final déduit de la modélisation 2D des données de sismique réfraction (temps 
d'anivdes et amplitudes) du profil L9 (partie  amont du segment  divergent) (Peirce et al, in  prep.). 
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1.3- Le profiil E 
Comme  pour le profil EQR8, l'analyse  du  profil EQR7 a été confiCe ii un stagiaire 
DES$ et a fait  l'objet  d'un  mémoire (Saadi, 1993). 
Le grand nombre d'BBSs (5) disposés au long de ce profils et la qualit6 des 
enregistrements permettent une bonne contrainte du modèle proposé. Celui-ci découle 
cependant de la seule modélisation des temps d'arrivées. Les résultats sont donc à 
confirmer et il préciser, notamment par le calcul de sismogrammes synthétiques. Le 
modkle retenu est présentés sur la figure 2-67. Un exemple de trac6 de rais  2D est monté 
SUT la figure 2-66. 
b) RCsultat: descrbtion du modèle  (fipure 2-67): 
Le modèle  vitesselprofondeur  permettant  de  rendre  compte  au  mieux  des  données 
compte 8 unités: 
Les unitCs I h IV sont corrélCes avec les unités sédimentaires les plus 
superficielles  repérees sur le  profil de sismique  réflexion  multitrace MT12 (figure  2-78). 
L'unit6 I est caractérisée des vitesses comprises entre 1.55 et 1.8 k d s  et une 
épaisseur  voisine  de 1 km. 
L'unit6 TT, dont l'épaisseur varie entre 150 rn et 870 m le long du profil, montre 
des  vitesses  cdmprises entre 2.10 et  2.15 k d s .  
L'unité III est caractérisée par des vitesses  comprises  entre 3.0  et 3.7 k d s ,  et une 
épaisseur  variant  entre 400m et 1 150 le long du profil. 
Enfin l'unité TV, dont l'épaisseur varie entre 100 m et 1230 m le long du profil, 
présente  des  vitesses  cornprises entre 3.6 et  4.2 k d s .  
Sous  ces  unités, le modèle comporte deux  domaines caractérisés par  des lois de 
vitesse en fonction  de la profondeur distincts. La limite entre ces  deux  domaines se situe 
entre les OBSs 3 et 4 (figure 2-67). 
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fipure 2-66: 
Tracé de rai 2D conespondant à la lnodélisation des telnps d'arrivée de 1'0BS 5 situé sur 13 liglle EQR7 (Partie 
aval de la bordure méridionale du segment  divergent) (Saadi, 1993). 
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(1) A l'Est de I'OBS 3, le modèle  est  décrit  par trois unités: 
L'unité V, dont l'épaisseur varie entre 1.2 et 2.3 km  le long du profil,  montre  des 
vitesses comprises entre 4.4 et 4.75 lads, et un gradient de vitesses vertical  compris 
entre 0.15  et 0.25 s-1. 
L'unité VI, dont  I'épaisseur  est comprise entre 2.5 et 4.5 k m ,  est  caractérisée  par 
des vitesses  comprises entre 5.4 et 5.7 k d s ,  et un gradient de vitesses  vertical  de  0.07 et 
0.12 S-1. 
L'unité VII, est caractérisé par des vitesses comprises entre 6.2 et 6.4 W s ,  un  
gradient  de  vitesses  vertical  compris entre 0.08 et 0.05 s-1 , et une épaisseur  variant  entre 
2.5 et 4.1  km le long du profil. 
(2) A l'Ouest de l'OBS4, le  modèle  est  décrit  par  deux  unités: 
L'unité V', dont I'épaisseur est comprise entre 2 et 2.8 km le long du profil, 
présente  des  vitesses  comprises entre 4.5 et 4.7 knds, le gradient de vitesses  vertical  étant 
compris  entre  0.07  et O. 1 s-1 . 
L'unité VI', est caractérisé par des vitesses comprises entre 6.4 et 7.2 k d s ,  un 
gradient de vitesses  vertical compris entre 0.20 et 0.22 s-I, et une épaisseur comprise 
entre 3.5 et 4 km le  long du profil. 
Enfin, l'unité VIII, commune à l'ensemble du  modèle, présente à son toit une 
vitesse de 8.25 k d s .  
-2- Le domaine transformant. 
2.1- Le  Drofil EOR3: 
a) Analvse  qualitative  des  données: 
Oualité  des enregistrements: 
Les enregistrements des cinq OBSs du profil EQR3 sont représentés sur les 
figures 2-68  et 2-69, avec une vitesse de réduction  de  6.0 k d s .  
A l'exception de I'OBS 4 (qui n'a pas enregistré aucune donnée entre 73 et 114 
km) les OBSs ont enregistré du signal sur l'ensemble du profil. 
La  qualité  des  enregistrements du profil  est  cependant  très  inégale: la comparaison 
de ces enregistrements avec le  profil de sismique réflexion multitrace correspondant 
(profil MT 05: figure 2-81 et figures 2-68f et 2-690 montre que cette inégalité est 
corrélable  avec le faciès  sismique  de  la série déformée à la  verticale de I'OBS. 
Deux  facteurs  contrôlent  particulièrement  la  qualité du signal: 
(1) La présence de reliefs de socle acoustique, dont les effets sur les temps 
d'arrivée et l'amplitude du signal ont été détaillés lors d'un précédent chapitre (voir 
CH M ) .  Deux  reliefs  majeurs  semblent  notamment  contrôler  la  géométrie  des  arrivées.  Le 
premier se situe au  kilomètre  40  (figure  2-6%-e)  et se corrèle  en  sismique  multitrace  avec 
une  remontée  des  réflecteur  profonds (figure 2-680. Le  deuxième se situe à la rupture de 
pente bordant le sommet de la Ride Marginale (kilomètre 82, figure 2-68a-e). La 
géométrie de ce relief ne peut cependant &re précisée par les données de sismique 
réflexion car le faciès sismique chaotique des séries ne permet pas l'observation des 
structures profondes (figure 2-680. 
223 
i c b 
I 
i 
l 
1 
I 
I f 
I I I l I r 
fipure 2-68: 
L I 
l I t I l 
L 
I I 
I I I I r I 
a-e) Profil de sismique réfraction correspondant à l'enregistrement des OBS 1 à 5, ligne EQR3. La représentation 
en aire variable de la totalité des tirs permet de suivre la continuité des différentes arrivées d'un tir l'autre. Le 
signal a été déconvolué et filtré (butterworth 5-15 Hz). f )  Line drawing du profil MT 05, reporté ?I la même 
échelle horizontale que le profil de sislnique réfraction. Noter les effets sur les temps d'arrivées des reliefs de 
socle visibles sur la sismique réflexion. Les particularités de chaque profil sont détaillées dans la texte. 
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(2) Le degré de déformation affectant le sous-sol,  qui  contrôle plus 
spécifiquement l'énergie du signal. En effet, le signal enregistré par les OBSs situés à la 
verticale d'une série intensément déformée (faciès chaotique) (par exemple OBS 1 et 2, 
figure 2-69a7b et f) est typiquement caractérisé par (1) des premières arrivées de très 
faible amplitude, parfois difficilement corrélables d'un profil à l'autre (amplitude du 
signal inférieure au niveau de bruit), et par (2) des arrivées multiples de très forte 
amplitude (OBS 1 et 2,  figure  2-69). 
Nous  proposons  deux  explications à ce phénomène: 
(i) I1 est probable que lorsque 1'OBS est situé sur une série sédimentaire très 
déformée, seule une faible proportion de l'énergie incidente se propage dans le plan  du 
profil pour être enregistrée par I'OBS (premières arrivées). La plus grande partie de 
l'énergie est en quelque sorte 'piégée' dans la série déformée, et se réverbère sur les 
discontinuités du sous-sol (failles et limites de couches). La majeure partie de l'énergie 
est alors dispersée,  ce  qui se traduit sur les enregistrements par des  zones où l'énergie du 
signal est inférieure au  niveau de bruit d'énergie (OBS 1, figure 2-6%). Une partie de 
l'énergie peut également émerger sous L'OBS avec un certain retard représentatif du 
chemin aléatoire parcouru et non corrélable d'un tir à l'autre.  Si ces signaux 
s'additionnent, on peut observer sur les enregistrements des arrivées de très forte 
amplitude,  dont les temps  d'arrivées  ne sont pas  interprétables. 
(ii) De la  même  manière, une zone de failles  localisée  sous un OBS peut  agir  vis à 
vis des ondes incidentes comme un polariseur en dirigeant ces dernières dans une 
direction différente de celle de I'OBS. Les ondes  peuvent être enregistrées par  I'OBS 
après avoir effectué un ou plusieurs trajets multiples dans les unités sédimentaires sus- 
jacentes. Dans ce cas, l'amplitude des premières arrivées sera faible, mais l'énergie 
pourra se retrouver en  partie dans les arrivées multiples. Contrairement au cas (i), les 
temps d'arrivée sont ici interprétables,  puisqu'ils correspondent à des arrivées multiples 
corrélables d'un tir à l'autre;  ils  sont  représentatifs de l'épaisseur des  unités  sédimentaires 
sus-jacentes. 
L'énergie  du  signal  pourrait  donc être essentiellement  contrôlée  par  la  position du 
récepteur par rapport aux structures. Ainsi, lorsque  I'OBS  est localisé sur une série peu 
perturbée (OBS 5, figure 2-68f et figure 2-690, le  signal enregistré est cohérent  (OBS 5, 
figure 2-68e et 2-69e), bien que les tirs aient été effectués sur une zone fortement 
fracturée. L'inverse n'est pas vrai puisque les tirs effectués en aval de la ride et 
enregistrés à son sommet (OBS I ou 2, figures 2-68a7b et figure 2-69a,b) sont 
extrêmement perturbés. L'énergie enregistrée sur les différents OBSs de la ligne 
représente donc la structure locale sous I'OBS, alors que nous cherchons ;i 
modéliser la structure  globale sous le profil. 
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fipure 2-69 
a-e) Profil de sismique réfraction correspondant à l’enregistrement des OBS 1 8 5 ,  ligne EQR3. La représentation 
en trace galvanométrique d’un tir sur six permet d’observer les amplitudes relatives du signal le long du profil. 
Les particularités de’chaque profil sont détaillées dans la texte. f )  Line drawing du profil MT 05, reporté à la 
même  échelle  horizontale que  le profil de sismique réfraction. 
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Imulications sur lu méthode de modklisation: 
Les  implications  quant à l'interprétation  du  signal  enregistré sont importantes: 
(1) En effet, les premières arrivées enregistrées par I'OBS 1 sont si ténues que 
l'énergie du signal utile est en général inférieure au  niveau de bruit. Les  temps  d'arrivées 
sont par conséquent inexploitables. Seule peut être utilisée, à titre indicatif, la géométrie 
relative  des  différentes  hodochrones  identifiables sur les  arrivées  multiples. 
(2) Par  ailleurs,  les  observations. effectuées dans le paragraphe  précédent  montrent 
qu'un rai sismique présente  des caractéristiques différentes selon qu'il traverse une  même 
structure dans  un sens ou dans l'autre. Ce fait va à l'encontre des hypothèses de travail 
admises pour la modélisation des amplitudes. On se bornera donc ici à modéliser les 
variations d'énergie relatives observées entre les enregistrements d'un  même  OBS, et on 
supposera que les variations globales observées d'un OBS à l'autre sont liées à la 
structure locale sous I'OBS. 
(3) D'une manière générale, la faible cohérence des arrivées ne  permet  pas  une 
étude très détaillée de la structure du sous-sol sous la Ride Marginale. Le  grand  nombre 
d'OBSs, la faible distance entre tirs (voisine de 160 m), et la contrainte de la sismique 
réflexion permettent toutefois de construire un modèle vitesse/profondeur moyen 
représentatif de la structure profonde  sous la Ride. La modélisation nous permettra 
notamment  de  tester  plusieurs hypothèses impliquant des interprétations différentes de la 
structure crustale  sous la Ride. 
b) Modélisation 2D des  données: 
Les  principes et limites de la modélisation  deux  dimensions  sont  identiques à ceux 
énoncés dans le CH-III consacré à l'étude du domaine océanique (voir CH-II-CI et C2).. 
Le pointé des  temps d'arrivée a été effectué sur différentes sections utilisant des 
gains variables  afin de tenir compte des grandes fluctuations d'énergies rencontrées le 
long d'un  même profil. 
Construction  du  modèle  initial: 
Les  principaux réflecteurs repérés sur le profil  de sismique réflexion multitrace 
et/ou  sur  les  différents OBSs ont  été  pointés  et  reportés  dans un fichier 
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{ distance/profondeur en  secondes  temps double 1. 
Ces profondeurs - temps ont kt6 interpolkes entre les différents BBSs puis 
converties automatiquement en profondeurs kilométriques grâce aux vitesses apparentes 
lues sur les enregistrements des  différents OBSs selon la formule: 
z= profortdew (nz) 
v= vitesses ( d s )  
t= temps double (s) 
Pour chaque unité, définie par une hodochrone et/ou par une réflexion, les 
différents  modhles de vitesse/profondeur  compatibles  avec Iles données  ont 
successivement testés par  tracé de rais deux dimensions. 
Les sédiments post-tectoniques: 
Afin de modéliser les vitesses de propagation des ondes P dans les sédiments 
post-tectoniques, les  ondes  réfléchies observees sur les profils de sismique réfraction ont 
été confrontées aux réflecteurs  majeurs  observés sur le profil MT 05. La contrainte sur les 
vitesses respectives au toit  et  en base de ces unités est donc bonne (k0.03 k d s ) .  
La série déformée:  séries AI et B: 
Afin de limiter le nombre d'inconnus, nous avons émis l'hypothkse que la  série 
déformée, comprise entre le toit  du pseudo-socle acoustique et  les  réflecteurs profonds, 
pouvait être modélisée par  une seule et même  unité caractérisée par une  vitesse moyenne 
et un gradient de vitesse vertical constant le long du profil. Cette hypothèse, dont la 
validit6 sera discut6e ultérieurement, s'appuie sur l'absence de discontinuité majeure au 
sein de la série, ainsi  que sur le  faciès acoustique relativement uniforme  (semi-chaotique) 
le long du profil (figures 2-58,2-680 . 
Les réflecteurs profonds: série AO: 
Les réflecteurs profonds  ne s'observent généralement pas h la verticale  des OBSs 
sur les données de sismique réfraction. Toutefois, la profondeur de certains d'entre eux 
est connue grâce au profil MT 05. La position théorique de ces  réflecteurs a donc pu être 
ajoutée au fichier contenant  les  temps d'arrivées effectivement observés. Cette indication 
permet un contr6le supplémentaire lors de la modélisation de l'unité sus-jacente en 
permettant  de  positionner de manière  précise  la  réfléchie  limitant  l'unité à sa base. 
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De plus, elle permet de tester  l'existence  d'une  réflexion réelle sur  cet  horizon qui 
pourrait ne pas apparaître à la verticale de I'OBS (seules les réflexions les plus 
superficielles  s'observent  également sur les  données de sismique  réflexion et de  sismique 
réfraction) mais qui pourrait éventuellement se corréler avec une réfléchie observée à 
plusieurs kilomètres de I'OBS (figure 2-68). Une telle réfléchie attesterait d'une 
discontinuité  réelle du sous-sol  entre  pseudo-socle  acoustique  et  réflecteurs  profonds 
Le socle acoustique: 
La vitesse de propagation des ondes P dans le socle acoustique est donnée en 
première  approximation  par la moyenne  des  vitesses  apparentes des ondes  Pg  observées 
pour  chaque OBS (comprise entre 4.8 et 7.3 km/s) (figure 2-68). Elle  est ensuite ajustée 
par  tracés de rais. 
c) Du modele  initial au modèle  final: 
Un exemple du tracé de rais  final et des  sismogrammes  synthétiques 
correspondant sont présentés sur la figure 2-70 et correspondent à la  modélisation des 
temps d'arrivées et des amplitudes de l'OBS5.  L'ensemble des tracés de rais finaux du 
profil  est  donné en annexe  (annexe 1). 
Le  modèle  vitesse/profondeur  final  correspondant  est  présenté  sur  la  figure  2-7 1. 
La série  nost-tectoniaue (Unaés I et I I )  
Le modèle répondant le mieux  aux  temps  d'arrivées associe à la séquence post- 
tectonique deux unités de vitesses  moyennes  respectives 1.72 -t 0.05 k d s  et 2.0 -t 0.05 
km/s,  dont les épaisseurs  varient  respectivement  entre  30  et 700 m  et 30  et  1200 m. 
La série  déformée  (Unité III)  
La série déformée, définie clairement  sur  les OBSs 5, 4E, et  3E, est caractérisée 
par  des  vitesses de propagation au toit  de  la  série de 2.85 k d s ,  et un gradient  de  vitesse 
vertical de .17 k 05s-1. L'épaisseur de la série varie entre 200 et 3 100 m.  La  vitesse en 
base  de  l'unité  atteint  donc  localement 3.35 k .15 k d s  dans sa plus  grande  épaisseur. 
Les réflecteurs nroforzds (Unité IV) 
La modélisation des amplitudes montre que le toit des réflecteurs profonds 
correspond à une discontinuité du sous-sol marquée par un contraste de vitesse 
important. En effet, on modélise  au  toit  de  cette  unité  une réfléchie dont l'amplitude est 
trois  fois  plus importante que celle des signaux  réfractés situés de part  et d'autre (figure 
2-70). 
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Les vitesses définies pour l'unité IV ne peuvent être déduites de  la moyenne des 
vitesses apparentes lues sur chaque enregistrement ear celle-ci est ici peu représentative. 
En effet, la vitesse apparente est  ici principalement contr6lee par le pendage du toit de 
l'unit&, qui est latéralement trks variable (hodochrone s4, figures 68b-e). La sismique 
réflexion contraint la géométrie de cet interface en de nombreux points du profil: la 
profondeur de l'interface est par conséquent connue, l'incertitude étant  de & 200 ms 
(figure 2-84. et figure 2-680. 
Utilisant  cette  première  contrainte,  plusieurs  gammes  de  vitesses  ont 
successivement été testées lors de la modélisation des temps d'arrivées, puis des 
amplitudes, en modifiant à chaque fois la géométrie du toit de l'unité dans les limites 
compatibles avec  les données de sismique réflexion muititrace. Les résultats les plus 
probants sont obtenus pour une vitesse moyenne au toit de l'unité égale à 4.7 & 0.05 
km/s, une vitesse moyenne à la base de 5.22 & .2 k d s ,  et une épaisseur variant entre 
2000 et 4300 m le long du profil. Au toit comme à la base de l'unit&, il apparaît que les 
variations de vitesses le long du profil dépendent de la profondeur dans les proportions 
données par le gradient vertical égal à 0. 12 s- 1. 
L'kpaisseur de l'unit6 et la gCsm6trie de la base de l'unit6 sont peu 
contraintes. Elles ont été modélisées  selon la géométrie la plus  simple  possible  permettant 
de rendre compte des données. Les tests effectués montrent que d'autres géométries  plus 
complexes pouvaient &re des solutions acceptables (les profondeurs peuvent être 
modifiées localement jusqu'h un maximum de t 250 m par rapport à leur cote actuelle). 
Mais  en l'absence de contrainte, le modèle le plus simple est le  seul valable, afin de ne 
pas influer sur l'interprétation. En fait, la transition avec l'unité inferieure semble peu 
nette  (absence de contraste de  vitesse  important). Elle est  localement définie par une onde 
réfléchie (OB$ 5, figure 2-70) et correspond alors à la base des réflecteurs profonds. 
Mais sous la majorit6 des BBSs, une telle interpretation est ambigue (OBS 1, 2, 3 et 4, 
figure 2-68b-e, 69b-e et annexe IC). L'absence d'arrivées réflechies peut s'expliquer soit 
par  une transition à l'unité inférieure variable le long du profil (contraste de vitesse sous 
I'OBS 5 et absence de contraste sous les autres OBSs), soit par une géométrie ne 
favorisant pas le renvoi des ondes réfléchies vers I'OBS, soit enfin par la qualité 
insuffisante du signal, ou une géométrie des arrivées trop complexes pour que ces 
réfléchies  puissent  6tre  décelées  avec  certitude. Le choix  d'une  géométrie  simple à la base 
de  l'unité est conforté par la modélisation d'une vitesse homoghe au toit de l'unité sous- 
jacente le long du profil, nous ramenant ainsi à un modele valide et simple, donc 
satisfaisant. 
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fieure 2-71: 
Modele vitesses/profondeur final diduit  de la modélisation 2D des donnies de sismique réfraction (temps 
d'arrivées et  amplitudes) du profil EQR3  (Ride Marginale et Rides Mineures). 
0 Le socle acoustique: (Unité V l  
Le socle acoustique est modélisé au mieux par des vitesses au toit de 5.9- 
6.0 k d s  If: 0.1 k d s .  L'épaisseur de l'unité, voisine de 16 km dans la partie Est du 
profil décroît entre  les kilomètres 45 et 80 jusqu'à une épaisseur voisine de 7-8 km. 
L'unité s'amincit donc d'un facteur deux sur une distance horizontale de 35 km. Le 
gradient de vitesses vertical modélisé varie peu le long du  profil (0.059 s-1 à 0.07 s-1 
d'Est en Ouest). La vitesse en base d'unité  dépend donc de l'épaisseur de  cette  dernière et 
varie de 6.95 & 0.1 k d s  à l'extrémité orientale du profil, à 6.55 t- 0.1 k d s  à son 
extrémité  occidentale. 
Une définition plus précise des répartitions de vitesses au sein  de cette unité ne 
peut être calculée, faute de données. Seules  les amplitudes des  enregistrements  des OBSs 
5 et 3 montrent que des fluctuations d'amplitude (figure 2-69 et 2-70) et éventuellement 
des réfléchies intra-socle acoustique pouvant aider à contraindre une répartition de 
vitesses plus détaillée. La gkométrie  du sous-sol &ant  complexe, il  existe un trop grand 
nombre de modèles  possible,  ces  deniers  ne  sont  alors  plus  significatifs. 
La base de l'unit6 est caractérisie par un brusque accroissement des vitesses 
(de 6.55-6.95 h 8.0 4 0.1 k d s ) .  La présence d'une réfléchie unique et energétique 
observée  sur  tous  les OBSs (figure 2-68,2-69, et 2-70 et annexe 1) du profil confirme  ce 
passage  brutal, sans zone de transition. L'interface se situe h une profondeur  variant  entre 
15.5 4 1 km et 22 4 1 km, selon l'épaisseur de l'unit6 sus-jacente. 
L'unit6 VI: 
L'unité la plus profonde  du modèle est caractCris6e  par  une vitesse h son toit de 
8.0 4 0.1 k d s  et un gradient de vitesses faible, de l'ordre de 0.02  s-1. 
2.2- Le profil LS: 
a) Analyse qualitative des donnees: 
Le profil L8, d'une longueur de 84.25 k m ,  compte deux DOBSs. Les DOBSs 
Ouest (W) et Est (E) sont situés respectivement h 8.7 km et 84.25 km par rapport au 
début du profil. L'OBS E n'a  pas enregistré de  signal h partir de 78.5 km. I1 ne  comporte 
par  conséquent pas les  ondes  réfléchies h la  verticale  de  1'OBS. 
Le rapport signal/bruit est ici excellent (figure 2-72), ce qui permet une 
détermination précise des différentes arrivées (précision du pointé de l'ordre de 
l'échantillon). 
@ Description  succincte des donrzkes (figure 2-72): 
On distingue, h la verticale de I'OBS W, trois arrivées réfléchies de forte 
amplitude, toutes corrélables avec des réflexions  majeures sur les profils de sismique 
réflexion du secteur (figure 2-73). Elles se prolongent h quelques kilomètres de I'OBS 
par des arrivées de vitesses apparentes de 1.65 4 0. 1 knds, 2. I7 4 O. I km/s et 2.45 t. 
0.1 k d s .  
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Ne disposant pas de données de sismique réfraction à la verticale de I'OBS E, la 
corrélation sismique réflexionlsismique réfraction ne peut être effectuée aussi 
précisément. Deux arrivCes  dont  les  vitesses apparentes sont de 1.65 & O. 1 km/s et 2.2 & 
0.1 k d s  apparaissent clairement sur les données et  sont comparées aux donnees de 
sismique  réflexion  disponible  sur le secteur. 
On peut observer sur les enregistrements des OBSs W et E une première 
hodochrone, d'amplitude moyenne à forte, 21 une distance tir - BBS comprise entre 8.5  et 
13 km,  dont la vitesse apparente est voisine  respectivement  de 5.1 & 0.2 k d s  et 5.Ok.Q.2 
k d s  sur les OBS W et E. Sur I'OBS W, cette hodochrone se prolonge en seconde 
arrivée jusqu'i  une distance source - OBS de 25 km.  Sur 1'OBS E, cette distance est 
inférieure à 20 h. (Sol sur la figure  2-72). 
Cette hodochrone  est'suivie sur les donnCes des deux BBSs par une arrivée 
rkfléchie de forte amplitude, caractérisée  par  des  points critiques situés  une distance tir - 
OBS de 15 et 12 km pour les OBS W et E (rSol sur la figure 2-72). 
Au delà,  on observe pour  les  deux OBSs une onde Pg de faible amplitude et 
caractérisée par une vitesse apparente supérieure à 6.0 M s .  Cette  première arrivée est 
jalonnée par des ondes  réfléchies  d'amplitudes  plus fortes ( H P  P3P sur la figure 2-72). 
Les enregistrements des deux BBSs comportent une onde PmP facilement 
identifiable en seconde arrivée à partir de 5-6 km de 1'OBS W et 20-25 km de 1'OBS E 
(figure 2-72). Le point critique de cette réfléchie se situe à des  distances source - OBS 2I 
65 et 52  km respectivement pour  les BBS W et E. Ea PmP est caracterisée par une très 
forte amplitude sur les donnees de 1'OBS W et par une amplitude moindre sur les 
donnies de 1'OBS E. L'énergie  des PmP est d'une  manière  générale  très variable le long 
du profil sous pour les deux "3s .  Par ailleurs, elle forme localement des 'fourches' 
(voir kilomètre 45, OBSE, figure 2-72). Ces  deux caractéristiques peuvent traduire (1) 
une  réflexion sur une interface de géométrie complexe, ou (2) des réflexions sur des 
interfaces distinctes, ou encore (3) l'effet de géométries complexes d'interfaces plus 
superficiels (toit du  socle  par  exemple)  Ces  différentes  hypothèses  doivent ê re testee  lors 
de  la modilisation. 
Les données des  deux BBSs ne  présentent  aucune  onde Pn décelable  visuellement 
avec  certitude (figure 2-72). 
b) Modélisation 2D des données 
La procédure suivie est  la  même  que  celle décrite pour le profil EQR3 (Q D-2. l ) ,  à 
savoir: ( 1 )  construction d'un  modèle  en  seconde  temps  doubles à partir  des  principaux 
réflecteurs repérés sur les donnkes de sismique rkflexion, (2) lecture des vitesses 
apparentes sur les profils de sismique réfraction, (3) conversion du  modèle distance - 
profondeur en temps  en un modèle distance - profondeur kilométrique, (a) pour les 
vitesses  apparentes  moyennes et (b)  pour des vitesses limites  afin de tester  la validité du 
modèle. 
Construction  du  modèle  initial 
Le profil L8 n'est pas localisé, comme les précédents  profils, le long  d'un  profil 
de  sismique  réflexion  multitrace;  il  recoupe  par  contre  trois  de  ces  profils  ainsi que 24  des 
profils de sismique monotrace acquis lors de la campagne EQUAMARGE II (1988) 
(figure 2-48). Ces profils, distants de 2.5 km en  moyenne,  ont  permis de reconstruire un 
profil le long de la ligne  L8, à partir  duquel  ont été déterminés  les  principaux  réflecteurs. 
Bien que le profil soit situé sur le flanc méridional  de la Ride  Marginale  (et  donc 
sur la marge continentale), les sédiments les plus superficiels correspondent aux séries 
déposées sur le socle océanique. La base de ces sédiments correspond  au toit du socle 
acoustique sur l'ensemble des profils utilisés. L'absence de données plus pénétrante 
s'explique  par le fait que le profil se situe sur une  pente forte et  diffractante. Les données 
de sismique réflexion permettent donc ici essentiellement de contraindre la partie 
superficielle  du  modèle,  ainsi que la  géométrie du  toit du socle  acoustique. 
La pente, très forte, implique une navigation aussi bonne que possible car un 
décalage de quelques centaines de mètres peut suffire à fausser la profondeur lue de 
plusieurs centaines de millisecondes. Aussi, le point de croisement a-t-il été testé en 
comparant  la  profondeur sur le profil  et la profondeur  enregistrée lors de l'acquisition du 
profil de sismique réfraction, corrigée de  la vitesse de propagation réelle des ondes 
acoustiques  dans  l'eau (1505 k d s  donnée  par  les  tables  de  Mattews,  annexe 2). 
Du modèle initial au modèle final: (figures 2-74 et 2-75) 
Les sédiments superficiels: 
Les vitesses obtenues  par  corrélation entre les réflexions  verticales  observées sur 
les  deux  types de données à la verticale de 1'OBS W sont  extrapolées au reste du profil  et 
permettent de convertir les profondeur - temps en  profondeur  kilométriques.  Le  résultat 
de la conversion est testé à proximité de 1'OBS et ajusté afin  de  correspondre  au  mieux à 
l'ensemble des données. 
On obtient ainsi  pour  les  trois  unités sédimentaires superficielles (unités I h I I I )  
des vitesses moyennes de 1.66 & 0.02 km/s, 2.19 & 0.05 km/s et 2.45 L 0.05 km/s et 
des  gradients de vitesses  verticaux de: 0.23 s- 1, 0.25 s- I et 0.2 s- 1 .  
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Le sock acoustique: 
Le socle acoustique se décompose  en plusieurs  unités  séparées par des contrastes 
de vitesses  plus  ou  moins  importants  permettant de modéliser  les  réflexions PxF. 
Le  toit de la  premikre  unité  (unit6 IV) est  caractérisé  par  une  onde  r6fléchie  de  forte 
amplitude que l'on modélise par un contraste de vitesses important (2.47 km/s à 
4.8 km/s de part et d'autre de l'interface). La géométrie de cet interface est bien 
contrainte  par  les  données  de  sismiques  réflexion  converties en profondeurs 
kilométriques. Confrontée à la vitesse apparente lue sur les données des OBS W et E, la 
connaissance de cette géométrie permet de déduire la vitesse de propagation réelle dans 
l'unité, comprise entre 4.8k0.05 et 5.15Ifro.05 k d s .  
L'épaisseur de l'unité avoisine 2 km dans la moitié occidentale du profil et 
diminue d'un facteur deux vers l'Est; cette unité tend meme à disparaître entre les 
kilomètres 60 et 70. 
La  base de l'unité IV est marquée par une réflexion  majeure sur les données des 
deux OBSs (figures 2-74 et 2-75), attestant d'une discontinuité  de  vitesse nette entre les 
unités IV et V. La vitesse  modélisée  au  toit de l'unité V doit en effet atteindre 5.9 à 6.0 k 
0.1 k d s  pour  produire une arrivée réfléchie d'amplitude suffisante (contraste de vitesses 
voisin de 1 km/s). 
fil Modélisation  de  l'onde PC: 
Par la modélisation des sismogrammes synthétiques, l'onde Pg a pu être 
décomposée en trois  arrivées principales, provenant de la  propagation des ondes P dans 
des milieux caractérisés par  des gradients de vitesses  légkrement  différents  contrôlant  en 
premier ordre l'amplitude  du  signal rifracté. Les  interfaces  séparant les différentes sous- 
unités  permettent de modéliser  les  ondes P,P observées  sur  les  données (figure 2-72): 
L'unité Va, - dont  I'épaisseur varie entre 2 et 4 km présente un gradient de vitesses 
de l'ordre de 0.1 s-l et une  vitesse moyenne  de 6.15 km/s (forte  amplitude  du signal). 
Le  gradient  de  vitesses diminue brusquement au toit  de  l'unité Vb - pour atteindre 
une  valeur  proche de 0.01 s-l (réfractée de faible énergie). Un léger contraste de vitesses 
(. 15 k d s )  entre les unités Va - et Vb - est nécessaire à la  production de l'onde réfléchie 
observée. 
Le gradient de vitesses diminue encore dans  l'unité Vc - (voisin de 0.005 s-I). Là 
encore, un léger  contraste  de  vitesses (. 1 k d s )  est modélisé entre les unités Vb - et Vc - afin 
de rendre compte de l'onde réfléchie de faible amplitude observée sur les données 
(figures 2-74,2-75 et 2-76). L'épaisseur de l'unité, voisine de 8 km sous la terminaison 
orientale du  profil  décroît entre les kilomètres 35 et 60  jusqu'i une épaisseur de 4 km. 
Les  vitesses comprises entre 6.6 et 6.65 km/s au toit de l'unité, atteignent une  vitesse 
"2 
comprise  entre 6.65 et 6.8 km/s à la base de cette dernière, la vitesse étant  reliée à 
l'épaisseur de l'unité. 
L'unité V ainsi modélisée est caractkrisée  par une épaisseur voisine  de 8 km entre 
O et 20 km (figure 2-76). Cette épaisseur augmente entre 20 et 55 km jusqu'à une valeur 
voisine  de 15 km, qui reste relativement  constante au delà de 55 km. 
{iil  Modélisation de l'onde PmP: 
L'onde PmP correspond à un ensemble de réflexions. Elle peut en première 
approximation être modélisée par deux réflexions principales bornant l'ensemble des 
réflexions; ces deux réflexions principales s'effectuent sur les interfaces supérieur et 
inférieur d'une unité VI, dont la vitesses représente la moyenne des vitesses du milieu 
réflectif. 
La profondeur des deux interfaces et la vitesse moyenne modélisées pour cette 
unité contrôlent les temps d'arrivées des deux réfléchies-limite. Leurs amplitudes 
respectives sont quant à elles contrôlées par  les contrastes de vitesses existant de part et 
d'autre des  deux interfaces. 
Les temps  d'arrivées imposent une  remontée  de 5 km  des  deux interfaces entre les 
kilomètres 20  et 55 (figures 2-74 et 2-75). La modélisation montre par ailleurs que 
l'épaisseur de l'unité VI est faible, comprise entre 1 et 1.5 km, l'épaisseur étant maximale 
dans la partie  centrale du modèle  (figure 2-74,2-75 et  2-76). 
La vitesse moyenne de l'unité VI  n'est  pas constante le long du profil. Elle est 
égale à 8.Ok-O. 1 k d s  entre O et 25  km, à 6.8LO. 1 k d s  entre 25 et 60 km, et à 8.0kO. 1 
k d s  entre 60 et 85 km. En début et fin de profil, il n'existe  aucun contraste de vitesse 
significatif entre les unités VI et VII.  L'unité  VI constitue alors le prolongement vers le 
haut de l'unité VII.  Par contre, dans la partie centrale du profil, l'unité VI constitue le 
prolongement vers le bas de l'unité V, et se distingue de cette dernière par une légère 
augmentation de  la vitesse (+0.1 à 0.18 k d s )  ainsi que par un milieu réflectif. Les 
variations de vitesses modélisés le long du profil pour l'unité VI se justifient par (i) les 
temps  d'arrivées observés, (ii) la forte amplitude  de  la PmP pour de faibles  distances tir - 
OBS (<35 km) qui implique un important contraste de vitesse de part et d'autre de 
l'interface  unité Vhnité VI, et enfin  (iii)  par  les  amplitudes  relatives  des  ondes  réfléchies. 
Une partie des variations d'amplitudes, notamment celles observées sur I'OBS E, 
peut être expliquée par les variations de vitesses moyennes dans l'unité VI  et par la 
géométrie des  deux interfaces bornant  l'unité. Par contre, on observe un certain  nombre 
de réflexions secondaires observées sur les données (figures 2-73 et 2-74), qui ne 
peuvent être représentées par un  modèle aussi simple. Un modèle plus précis devrait 
prendre en compte un ensemble d'unités distinctes au sein  de l'unité VI, présentant des 
contrastes de  vitesses et des dimensions susceptibles de rendre compte respectivement 
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des fluctuations d'amplitude et des temps d'arrivée observes, notamment sur les données 
de  1'OBS W. La méthode de modélisation utilisée ne permet malheureusement pas  de 
tester  ce  cas et de preciser la taille (extension  latérale et épaisseur)  et  les  vitesses  des  sous- 
unités  pouvant rendre compte  de la réflectivité de l'unité 'VI. 
En utilisant la méthode de la réflectivité (Sandmeier et Wenzel, 1986), Wenzel et 
al. (198-1)~ montrent que la réflectivité d'un assemblage de sous-unitCs  minces (de l'ordre 
de 100-200111) varie fortement lorsque l'on modifie l'epaisseur des sous-unit& de 
quelques  dizaines de mètres et/ou le gradient de vitesse  moyen de l'assemblage (figure 2- 
77). A pcvtir  de données de sismique réflexion,  Hurich et Smithson (199 1) montrent  qu'il 
suffit de contrastes de vitesse faibles (de l'ordre de .3 k d s )  entre les sous-unités pour 
produire une forte rCflectivitC, pour peu qu'il existe une interférence constructive du 
signal réflCchi sur  les différentes limites internes de l'assemblage. L'énergie des ondes 
réfléchies dans l'assemblage dépendrait en premier lieu de la taille des héterogénkitks 
(épaisseur et extension latérale) et de leur orientation (Wenzel et al, 1987; Christensen, 
1989; Hurich et Smithson, 1991; Paul et Hobbs, 1991). 
liii) L'onde Pn: 
L'absence d'ondes Pn sur les enregistrements ne permet pas de contraindre les 
vitesses de l'unit6 VI1 avec précision. Toutefois, l'extrapolation des vitesses modélisées 
au toit de l'unit6 VI du modèle EQR3, de l'ordre de 8.1 +O. 1 k d s ,  permettent de 
modéliser  correctement  l'amplitude  des  ondes  réfléchies sur les  interfaces V/VI et VVVII. 
L'absence d'onde Pn peut s'expliquer de plusieurs manières, sans que nous puissions 
opter pour  l'une ou l'autre des solutions proposkes: 
(1) La zone réflective impose, à la frontière avec le Moho, une inversion de 
vitesses qui empkhe la formation d'ondes réfractées sous l'interface. On peut suggérer 
par exemple que l'ensemble réflectif soit constitué d'une alternance de lames de vitesses 
mantellaires et crustales. Un tel ensemble permettrait la propagation d'ondes rkfléchies 
comme nous venons de le montrer, mais pas la propagation d'ondes réfractées 
immédiatement sous l'interface. 
(2) Dans le manteau supérieur, le gradient de vitesse est trop faible pour que les 
arrivées  offrent  une énergie suffisante pour  apparaître sur les enregistrements. Les  profils 
situés de part et d'autre du profil L8 montrent tous des arrivées Pn claires. Cette 
hypothèse impliquerait donc un changement structural important du manteau sous le 
pro fi 1. 
(3) Enfin la géométrie de l'interface ne  permet  peut-Stre  pas la transmission des 
ondes Pn entre tir et OBS, dans le plan du profil. Ce cas impliquerait un  fort  pendage  de 
l'interface  perpendiculairement au profil. 
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f i fure 2-76: 
Modèle vitesse/profondeur final déduit 
de la modélisation 2D des données de 
sismique réfraction (temps d'arrivées 
et  amplitudes) pour le profil L8 
(Pente  continentale et Rides Mineures). 
sw w Distance (km) f 0 
I- 
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O 1 1 1 1 1 ~ ~ ~ 1 1 1 1 1 ,  - 
PROFIL L8 (Pente continentale) 
5 5 
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RésuZtat: 
En résumé, le modèle permettant de rendre  compte au mieux  des  temps d'arrivée 
et des  amplitudes  observées sur les  enregistrements du profil L8 présente les 
caractéristiques  suivantes  (figure 2-76): 
Les unités I à III du modèle final sont corrélables avec  les unités sédimentaires 
repérées sur les profils de sismique réflexion transverses à la ligne L8. Elles sont 
caractérisées par  des  vitesses respectivement de 1.66 2 0.02 k d s ,  2.19 rf: 0.05 k d s  et 
2.45 2 0.05 km/s et une  épaisseur  totale  voisine de 1500 m. 
L'unité IV, qui correspond à la première unité modélisée sous le  toit du socle 
acoustique, est définie  par une épaisseur variant entre 200 et 2000 m le long du profil, et 
des vitesses comprises entre 4.8k0.05 et 5.1520.05 k d s .  
Unités V et VI: L'unité V du modèle final peut être décomposée en  trois sous- 
unités  permettant de modéliser  une  diminution  du  gradient de vitesse avec la profondeur, 
de 0.1 s-1 à 0.05 s-1. Ces sous-unités sont séparées par des discontinuités de vitesse 
NE 
modtrées (de l'ordre de 0. 1 k d s )  permettant de modéliser des  ondes rtflechies internes 
à l'unité U. Dans la partie  centrale du  modkle,  l'unité VI constitue  le  prolongement vers le 
bas de l'unit6 U, les de-ux  unités &tant sipartes par un contraste de vitesse moyen de. 
0.05  km/s. 
L'épaisseur de cet ensemble  d'unit& varie entre 15.5 km (partie orientale du 
modèle) et 8 km (partie occidentale du modkle); les vitesses qui le caractérisent sont 
comprises entre 5.9 et 7.0 k d s .  
Unités VI et MI :  Sur les terminaisons orientales et occidentales du modèle, 
l'unit6 VI prtsente des  vitesses  de 8.0 k d s  proches des  vitesses  de 8.1 k d s  calculées au 
toit de  l'unité VII. Elles représentent probablement la propagation des ondes dans un 
même milieu. 
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Calcul des sismogrammes synthétiques produits par la méthode de la réflectivité pour plusieurs modèles de 
répartition des vitesses en fonction de la profondeur, afin de modéliser la réflectivité de la crollte inférieure 
continentale. (a): données; (b) modèle final: résultat pour un modhle de croate inférieure constituée de lames 
d'épaisseur moyenne égale à 120 m; (c) résultat pour des lames de 200 m d'épisseur; (d) résultat pour des lames 
de 50 m d'épaisseur; (e) le double gradient de vitesse est remplacé par un gradient unique; (f) le gradient est 
remplacé par une vitesse moyenne égale à 6.67 h l s .  On note que des changements apparemment mineur 
présentent de grandes conséquences sur le résultat des calculs. (d'après Wenzel et al, 1987). 
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-3- Conclusion:  Les  modèles  vitesse/profondeur  sous  la 
marge  Ivoiro-Ghan6enne. 
Les modèles vitesse/profondeur proposés  pour les différents profils de sismique 
réfraction modélisés sur l'ensemble de la marge Ivoiro-Ghanéenne sont imagés sur les 
figures 2-63, 2-65, 2-67, 2-71 et 2-76. Les valeurs numériques correspondantes sont 
regroupées dans le tableau 3,  dans le but d'établir une corrélation entre les différents 
résultats. 
Tableau 3: synthbse  des  unités  vitesse/profondeur  modéliskes  par  tracé  de  rais  pour  les  différents  profils  de 
sismique  réfraction  enregistrés ur la  marge  Ivoiro-GhanCenne. 
Remarque: 
Les résultats obtenus pour les différents profils de la marge peuvent sembler 
disparates. Ils sont en faits étroitement  liés au type de modélisation  effectué,  comme  nous 
allons  le  voir  dans  le  paragraphe  suivant.  L'interprétation  des  modèles  vitesse/profondeur 
nécessite  par conséquent une  phase  d'homogénéisation  des résultats, que nous  pouvons 
effectuer par  comparaison  des  modèles  proposés  avec  les  données  de sismique réflexion 
multitrace. Ce n'est qu'à l'issue de cette comparaison, qui fait l'objet des pages 
suivantes, que les résultats de  modélisation  des  données  de sismique réfraction  pourront 
&re  présentés  de  manière  complète. 
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Toutefois, la simple comparaison des différents modkles vitesse/profondeur 
permet  d'apporter  un  premier  ensemble d résultats: 
(1) Sous les différentes unités sédimentaires, le toit d'une unité dont les vitesses 
moyennes sont voisines de 4.8-4.9 k d s  présente une géometrie complexe. 
(2) On observe sur  tous les modèles un amincissement d'Est en Ouest d'une 
unité dont les vitesses varient entre 5.9 et 7.0 k d s .  Cet amincissement est faible sur les 
modèles EQR8 et EQR7 (facteur de l'ordre de 1.15) situés dans la partie profonde du 
Bassin Ivoirien Profond, mais beaucoup plus important (facteur de l'ordre de 2) pour les 
profils E9, EQR3 et L8, situés plus à l'Est (figure 2-48). 
(3) E'Cpaisseur de cette unit6 varie de manikre comparable sous les 
ivergent et transformant. 
1.1- ValiditC des rnsdbles vitesse/mwfsndeur: 
La corrélation entre les  modèles  issus des différents profills de réfraction localis& 
sur la marge  doit  tenir  compte  des  remarques  suivantes: 
e d'une  part,  les  résultats  proviennent d'interpretateurs  différents 
n'utilisant pas forcement les mêmes hypothhses de travail (voir remarque SD- 
I .  1). Par exemple le nombre d'unités choisies pour construire le modèle (tableau 3), ou 
les regroupements de faciès sismiques choisis sur la multitrace peuvent être différents 
selon  les  profils et sont sources à nuances  dans l'interprétation des données. 
e D'autre part la non  cylindricité des structures (vitesses et géométrie des 
différentes unités) laisse un degré de liberté quant à I'interprCtation des données. 
Notamment, la présence de pendages  des  discontinuités séparant les  différentes  unités ne 
permet jamais  de connaître la vitesse exacte de propagation sous ces interfaces, mais 
surtout ne permet pas  la mise en évidence d'éventuelles variations latérales de vitesses 
sous ces interfaces (voir développement CH-III, SC-1). 
L'interprétation des résultats ne peut être réalisée qu'à l'issue d'une phase 
d'homogénéisation des différents  modèles vitesse/profondeur obtenus. I1 faut par ailleurs 
garder à l'esprit que les différents  modèles proposés séparément  ne représentent en aucun 
cas une couDe géologique mais constituent un modèle aidant à la compréhension de la 
structure profonde de  la marge. En particulier les interfaces  (discontinuités  de  vitesses de 
premier  ordre)  sont souvent positionnés de façon  arbitraire et les  vitesses  modélisées  pour 
les différentes unités  correspondent à des  moyennes le long des  profils. 
Malgré ces restrictions, la sismique réfraction demeure un outil très puissant et 
apporte, comme nous allons le voir, de nombreuses contraintes sur la structure de la 
marge. 
1.2- Présentation des résultats: 
Afin de faciliter la comparaison entre données de sismique  réflexion et données de 
sismique réfraction, les modèles vitesse/profondeur ont été convertis en modèles 
vitessekecondes temps double et superposés aux principaux réflecteurs observés sur les 
profils  multitrace  (figures  2-78  (MT  12),  2-80 (MT 07), et 2-81 (MT 05). 
-2- Corrélation  e tre  modèles  vitesse/profondeur  et
sismique  réflexion  multitrace. 
2.1- Les séquences sédimentaires non déformées: 
a) Cas du profil LS: 
Les profils EQR 1,2,7 et 8 et L9 étant tous situés sur la marge Ivoirienne, ils 
intéressent les  mêmes  unités sédimentaires numérotées de A0 h F. Sous le  profil L8 par 
contre, situé sur le flanc méridional de la Ride Marginale, la couverture sédimentaire est 
composée des sédiments déposés en domaine océanique. Bien qu'il existe une légère 
variation de  faciès des unités sédimentaires à l'approche de la marge (faciès de bas de 
pente, voir figure 2-19 à 2-21),  les  vitesses  modéliskes  pour  les  unités  sédimentaires sous 
ce profil (tableau 3) sont très comparables  aux  vitesses  modélisées ous les  profils EQR4 
et EQRS (voir CH-III). Seule la vitesse moyenne calculde pour  l'unit6 sédimentaire la 
plus profonde (unite III) (vitesse  moyenne 2.45 Icds) est sensiblement  plus  faible que les 
vitesses modélisées pour cette meme unité (vitesse moyenne 2.67 k d s )  sur les profils 
EQRS et 5. Cette variation  represente  probablement la diffkrence  d'epaisseur des unit& 
sédimentaires et donc  l'effet  gradient  de  vitesse t de l'enfouissement  moindre de la série. 
e Sbries D. E et F: 
Les vitesses calculées au toit des sédiments varient d'un profil B l'autre. La 
manière dont sont corrélées  les  donnkes avec les réflkchies  observees  sur  les profils de 
sismique réflexion en est la principale raison. D'un  manière gknCrale,  on remarque que 
pour l'unité la plus superficielle, plus l'épaisseur sédimentaire impliquée (en secondes 
temps double) est importante,  plus la vitesse  moyenne est élevée; cet effet traduit le fort 
gradient de vitesses existant  dans les sédiments les plus superficiels. La modélisation  la 
plus fine, rCalisée sur les données du profil EQR8, indique des vitesses moyennes 
respectivement de 1.6 k d s ,  1.7 k d s  et 1.95-2.1 k d s  pour les facihs acoustiques 
F, E et D. Selon les regroupements de faciès acoustiques rkalisés  pour  la modélisation, 
on obtient des vitesses légèrement différentes d'un profil h l'autre mais toujours 
compatibles  avec  ces  rksultats  (tableau 3). 
e SCrie C 
La corrélation d'un profil à l'autre est moins évidente pour les séries sous- 
jacentes: 
Le faeiks acoustique C prksente en effet des vitesses variant d'un modèle h 
l'autre de 2.2 k d s  (profil EQR3, toit  de l'unité, partie occidentale du profil) à 3.7 k d s  
(Profils EQR7 et EQR8, base de 1'unitC). Bien qu'une partie de ces différences puisse 
s'expliquer par des variations d'interprétation (par exemple le profil L9 a été modélisé 
sans appui de la sismique  réflexion)  les résultats convergent: en  effet,  grâce à l'aide de la 
sismique réflexion multitrace, on peut clairement attribuer les variations de vitesses 
observées h deux  facteurs  principaux: 
(1) Premièrement la vitesse  augmente avec la réflectivité de la  série C, de plus 
en plus importante lorsque  l'on  s'éloigne de la Ride  Marginale  vers le centre  du  Bassin 
Ivoirien Profond. 
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(2) Deuxièmement l'augmentation de vitesse augmente avec la profondeur 
sous le fond du toit de la série  et avec I'épaisseur de la série. 
e &pisseur de la sirie ~ o ~ ~ - ~ ~ ~ ~ ~ $ ~ a ~ i o ~ ~ :  
L'épaisseur de la couverture sédimentaire  déposée  postérieurement à la  tectonique 
ayant  structuré la marge varie sur nos profils de 150 m au  sommet de la  Ride  Marginale à 
3800 m environ  dans la partie la plus profonde du Bassin Ivoirien Profond et sur le 
domaine  océanique  adjacent. 
2.2- Les séquences  sédimentaires  déformées: 
Là encore, la vitesse des sédiments est étroitement corrélée avec l'enfouissement 
de la serie et son  épaisseur: 
a) le Bassin Ivoirien profond 
e Dans le Bassin Ivoirien profond, les vitesses définies pour le faciCs 
varient entre 3.3 km/s et 3.9 k d s  sur les profils MT 12 et MT  07,  le 
toit de la série se situant sous 1600 à 2000 ms de sédiments plus récents. Les  vitesses 
atteignent  meme 4.5 k d s  sous une épaisseur  sédimentaire égale & 2500 ms (figure  2-80, 
extrémité  occidentale  du  profil  MT 07). 
e Le pseudo-socle acoustique (série A l )  est quant h lui caractérisé par des 
vitesses comprises entre 4.5 et 5.0 k d s  sous une épaisseur sédimentaire voisine de 
2500 ms (MT 07 et  MT  12: figure 2-78 et 2-80). 
a Enfin, les réflecteurs profonds (série AO) sont associés à une vitesse 
comprise  entre 5.0 lcm/s (MT 12: figure 2-78) et 5.4 km/s (MT 07: figure 2-80). 
0 Sous la Ride Marginale et les Rides  Mineures, la série dCformée (B et/ou AI) 
est associée à des vitesses variant entre 2.85 et  3.35 k d s ,  le toit de la série se situant 
sous 200 à 600 ms de sédiments récents  (figure 2-8 1). 
* Les réflecteurs profonds (série AO) sont pour leur part définis par des 
vitesses  comprises entre 4.7 et 5.3 km/s, le toit  de  la  série se situant entre 500 et 2200 ms 
de sédiments  récents (figure 2-8 1). 
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c )  Conclusion: 
La modélisation de l'ensemble des données de sismique réfraction montre qu'il 
n'existe pas de discontinuit6 de vitesse notable entre les series dkfordes 
A l  et B. Comme pour les sédiments post-tectoniques, les vitesses  modklisées dans ces 
deux séries semblent en effet dépendre en premier lieu de l'enfouissement de la série 
(figure 2-79). 11 e iste par contre un contraste de vitesses non nkgligeable 
entre ces deux unitCs et l'unit6 A8 sous-jacente. Par ailleurs, au sein de l'unité 
A0 (rkflecteurs profonds), la corrélation vitesse/profondeur n'existe que dans une 
moindre  mesure,  probablement parce que le gradient de vitesses  est  ici  plus  faible. I1 faut 
ajouter  que la limite  inférieure de la série n5flective  est  peu  contrainte  d'une part parce que 
le passage i l'unité sous-jacente (vitesse moyenne de 6.0 k d s  au toit de l'unité) n'est 
probablement pas une discontinuité franche et continue et d'autre part parce que  la 
contrainte de la sismique réflexion n'est  pas présente sur la totalité des profils. Aussi 
l'épaisseur de cette unité  ne  représente-t-elle qu'une moyenne  des épaisseurs réelles de la 
série semi-chaotique. Selon les modèles de vitesses choisis, cette épaisseur moyenne 
varie entre quelques  centaines de mètres  et  quelques  kilomètres. 
2.3- Le socle acoustiaue: 
a) Le Socle Acoustique 
e Qie'esses assocides: 
Le socle acoustique correspond  sur  les  modèles  vitesse/profondeur à des vitesses 
variant i son toit entre 5.9 k d s  (MT 05: figure 2-36) et  6.2  km/s (MT 07: figure 2-35), 
et sa base entre 6.4 k d s  (MT 07: figure 2-35) et 6.85 k d s  (MT 85: figure 2-36; L9). 
L'épaisseur de l'unité varie entre 2.5 km (voir renzarque ci-dessous) et 16 km. Le 
gradient moyen de vitesses est relativement homogène dans cette unité, de l'ordre de 
0.05  s-1.  Une modélisation plus précise (profil L8) semble indiquer que le gradient 
diminue  d'un  facteur  10  entre  le  sommet  et  la  base  de  l'unité. 
' .  . ,  . .  . .  
Sous l'ensemble des  profils de réfraction traités, l'unité correspondant au socle 
acoustique s'amincit vers l'Ouest (tableau 3, figures 2-65, 2-67, 2-71 et 2-76). Cet 
amincissement coïncide avec la présence d'escarpements au toit du socle acoustique sur 
les profils MT 12 (escarpement N45) et MT 05 (Blocs majeurs localis& sous la pente) 
(figures 2-34 et 2-36). Les  résultats  préliminaires  issus de la modélisation du profil EQR2 
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(Pontoise et al, 1994) indiquent un résultat comparable sous le profil MT 07, avec un 
brusque approfondissement du Moho observé à partir de l'escarpement N-S (figure 2- 
88). 
Remarque: I1 faut noter que l'épaisseur minimale s'observe sur  le modèle proposé 
pour EQR7, la où la vitesse modklisée pour la série ant6-rifl est plus forte qu'ailleurs sur 
la marge et où d'autre part, la base des vitesses 'sédimentaires' se situe localement h plus 
d'une seconde sous le toit du socle acoustique. I1 est donc probable que cette limite, 
faiblement contrainte, pourrait &re plus superficielle (base des réflecteurs profonds), ce 
qui aurait pour consequence une diminution globale des vitesses de  la  série A0 sur ce 
profil, ainsi que  la diminution des vitesses au toit du socle. Les vitesses seraient alors 
plus comparables à celles modklisées sur les autres profils. Cette hypothbse reste 
neanmoins 5 tester  lors du calcul des sisrnogrammes synthitiques. 
b) Le réflecteur profond: 
Lorsqu'il existe, le réflecteur profond situé vers 11 std de profondeur (figure 2- 
61) coïncide parfaitement avec la base de l'unité de vitesses 5.9-6.5 kmk; il correspond 
par consiquent une discontinuité de vitesse franche (6.5 km/s / 8.0 knds) entre les deux 
unités (figure 2-80). 
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-3- Résumé et conclusion. 
(I)  Après compilation des divers modèles vitesse/profondeur proposés sur 
l'ensemble de la marge Ivoirienne, les  correspondances entre vitesses de propagation  des 
ondes P et faciès acoustiques peuvent être établies et l'épaisseur des différentes unités 
stratigraphiques  peut être calculée: 
Vitesses minlmax ou 
Tableau 4 
(2) Les unités A l  à F sont caractkrisées par des vitesses  de  propagation  des 
ondes P essentiellement  reliées à la profondeur. Seule  l'unité C semble 
présenter des  variations latérales de vitesse, qui  peuvent être corrélées avec la  réflectivité 
croissante de l'unité acoustique, lorsque l'on s'éloigne de la Ride Marginale. 
(3) La transition entre  les unités A l  et A0 est marquée par un contraste de 
vitesse voisin de 1 k d s  sur l'ensemble des profils ainsi que par une plus faible 
dépendance vitesse/profondeur, suggérant une différence de lithologie entre l'unité 
A0 et les  unités  sus-jacentes. 
(4) Le passage entre l'unité A0 et le socle acoustique semble très variable d'un 
profil à l'autre  mais également le long d'un même profil: alors que la  transition semble 
s'effectuer graduellement sur la majeure partie  de  la  marge (sur les profils de sismique 
réflexion multitrace la  base de l'unité se situe à une  profondeur  variable  au  sein du socle 
acoustique et ne correspond pas à un changement de faciès), la prisence locale d'une 
réflexion de forte amplitude sur les données de sismique réfraction (profil L8 et profil 
EQR3-OBS5) suggkre que cette  transition est parfois plus abrupte entre deux  milieux de 
propagation de caractéristiques  différentes. 
E'epaisseur de l'unité  vitesse/profondeur caractérisant la propagation des ondes 
dans le socle acoustique s'amincit d'un facteur 2 dans la partie centrale des 
profils L8, EQR3/MT05, et L9/MT12. Les modèles crustaux préliminaires issus des 
données de réfraction du profil E R2 indiquent qu'il en va de  même ii la verticale  du 
profil MT07. L'amincissement, localisé dans  tous les cas sur une zone large de 35-40 
km, permet à l'unit6 de passer  d'une  épaisseur  voisine de 15-16 km (secteur  oriental  de la 
marge) à une  6paisseur  voisine de 5-7 km (secteur  occidental  de  la  marge). 
(5) À l'exception  de la ligne L9, le socle acoustique est marquC à sa base  par une 
discontinuitd de vitesse importante sur l'ensemble de la marge (contraste de 
vitesse égal ii 1.0-1.9 km/s selon le secteur). Localement cette discontinuité de vitesse 
coïncide avec un fort rdflecteur, situé vers 11 std de profondeur (figure 2-61). 
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F- INTERPRÉTATION LITHOLOGIQUE DES DONNÉES SISMIQUES. 
-1- Les séries sédimentaires post-tectoniques. 
Les vitesses de propagation des ondes P calculées d'après les données de 
sismique réfraction ont été comparées aux  données du forage IVCO 2 (1974),  situé sur le 
plateau continental Ivoirien, par 4'58.8N de latitude et 3'41.5W de longitude (figure 2- 
82). Ce forage traverse toute la succession sédimentaire jusqu'aux séries déformées (soit 
jusqu'à une profondeur de 3198 m) et permet un calage précis des séries litho- 
acoustiques et  de la stratigraphie de la bordure Nord du Bassin Ivoirien (figure 2-83) 
(Blarez, 1986). 
5" 
4" 
3" 
-5" -4" -3 -2 -1 O" 
figure 2-82: 
Plan de position des différents Bchantillonnnges effectu6s sur la marge Ivoiro-Ghanéenne. 
La vitesse de 1.6 k d s  modélisée pour l'unité sédimentaire la plus superficielle 
s'accorde avec la nature faiblement consolidée des sédiments forés sur ce site (sédiments 
à dominante argileuses, sables: Blarez, 1986; Mascle, Auroux et al., 1989). La vitesse 
mesurée montre ensuite un gradient de vitesse croissant rapidement avec la profondeur 
(figure 2-83), confortant  les  modèles de réfraction  présentés  ci-dessus. 
Ce forage permet également d'apprécier I'évolution  des vitesses en  fonction des 
différents faciès acoustiques. En particulier il apparaît que la vitesse de propagation  des 
ondes P dans chacune des séries forées correspond à une vitesse moyenne intégrant de 
fortes variations locales (figure 2-83b). Ces variations correspondent à des réflexions sur 
le profil sismique et reflBtent la lithologie de l'unité. Par exemple la série C est constituée 
de terrains argileux dans lesquels s'intercalent des bancs greseux plus ou moins 
carbonatés (Blarez, 1986). Ces bancs forment des niveaux indurés responsables h la fois 
d'une importante réflectivit6 sur les profils sismiques (Figure 2-83a) et d'une 
augmentation locale des  vitesses (figure 2-83b). 
Ces observations permettent d'expliquer de manikre simple, à la fois le 
changement de faci&s de l'unit6 C vers la partie profonde du  Bassin Ivoirien (proportion 
croissante de niveaux  carbonates evou de lithologie plus fine et  compacte  dans la série e), 
et l'augmentation  globale  des  vitesses  caract6risant  la sCrie. 
Ces observations expliquent également que les vitesses moyennes puissent 
fluctuer pour une  même  unité sismique le long d'un même  profil et d'un  profil à l'autre. 
FORAGE IVCO 2 
NEOGENE 
CENOMANIEN A CAMPANIEN 
ALBIEN SllPERlEUR 
* figure 2-83: 
Calage stratigraphique des horizons sismiques du plateau continental ivoirien (a) B l'aide du log sonique du 
forage IVC02 (b)  (voir la localisation du forage sur la figure 2-82). On note  que  les  vitesses  ont 
systématiquement plus élevées au niveau des horizons sismiques puissant et continus, par ailleurs corrélés avec 
des niveaux indurés gréso-carbonatés. (d'après Blarez et al,  1986). 
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-2- Les  séries  déformées. 
2.1- S6ries A l  et B: 
Au cours de  différentes campagnes de prélèvement, la série déformée a pu à 
plusieurs reprises être échantillonnée à son toit (figure 2-82) (forage IVCO 2 (plateau 
continental Ivoirien), Delteil et al., 1974; Benin 71 (toit de  la Ride), Delteil et al., 1974; 
carottages et dragages, EQUAMARGE 88 (Mascle, Auroux et al, 1989; dragages, 
EQUANAUTE, Mascle et al., 1993) mais aussi dans des niveaux plus profonds (pente 
méridionale de la ride: Blarez  et al., 1987; Mascle, Auroux et al, 1989; Mascle et al., 
1993). Les différents prélèvements sont tous constitués de sédiments d’origine 
détritique avec une large prédominance de grès grossiers (Ride Marginale), ou fins 
(Ride Marginale et plateau continental) alternant avec  des  niveaux  argileux  et pelitiques 
(figure 2-84) mis en place en contexte deltaïque (Mascle et al., 1993, Lamarche et al, in 
prep). 
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, les vitesses modélisees pour les séries 
déformées A l  et B sont comprises entre 3.3 km/s et 5.0 km/s et sont compatibles avec 
l'interprétation  d'une lithologie détritique. 
C o m e  nous l'avons souligné dans le précédent chapitre, la vitesse modklisée 
pour  les  series Al et B dépend avant tout de  l'enfouissement de la série. 
L'absence de contraste dans les vitesses de propagation nous semble &e un 
argument supplémentaire en faveur d'une lithologie voisine des unités Al  et B, se 
distinguant  surtout par leur degr6  de  déformation. 
(profil EQR.3), la sCrie déformée est caractérisee 
par des vitesses de propagation n'exckdant pas 3.35 k d s .  Ces vitesses semblent 
relativement faibles  pour des alternances argilo-gréseuses. De plus, les prélèvements 
effectués sur  la  Ride Marginale montrent localement d'importantes recristallisations 
(Blarez et al., 1987; Mascle, Auroux et al., 1989; Mascle et al, 1993) auxquelles sont 
fréquemment attribuées des vitesses comprises entre 4.0 et 5.0 k d s ,  valeurs qui 
devraient  sensiblement  augmenter la moyenne des vitesses  de la série (Urmos et Wilkens, 
1993). 
Plusieurs  hypothèses  peuvent être proposées  pour expliquer cette anomalie: 
(I) Sur  la  Ride  Marginale,  l'enfouissement  moindre de la série 
d6formée  par rapport au Bassin  Ivoirien  Profond  peut  en partie expliquer une  différence 
de vitesse entre  les deux zones de dépôt. Les vitesses calculées pour la série déformée, 
située sous 150 9 500 m de sédiments récents faiblement consolidés, sont en effet 
proches  des vitesses modélisées pour les séries D et E sous le Bassin  Ivoirien  Profond, 
recouverts  par  une épaisseur de sédimentaire voisine  de  2000m  (tableau 4). 
(2) Les mesures effectu6es sur Ccihantillons ne sont pas  toujours 
repriisentatives des vitesses moyenn6es B plus petite 6ehelle. I1 est en effet 
possible que la Wide Marginale,  siège  d'une  tectonique intense toutes  les  échelles  (figure 
2-45) (Mascle et  al, 1993), comporte un réseau de fractures suffisamment dense pour 
diminuer, de manière conséquente, la cohésion des roches et ainsi la vitesse de 
propagation des ondes, lorsque l'on considère des échelles réduites. Par rapport à des 
mesures effectuées sur des échantillons dépourvus de fractures, les vitesses sont alors 
globalement plus faibles. Cet argument est surtout valable pour les profondeurs 
inférieures à quelques centaines de mètres; au delà, la pression est suffisamment élevee 
pour  que  les fractures soient  progressivement  refermées  (Spudich et Orcutt, 1980). 
figure 2-85: 
La figure représente les échelles extrêmes de la déformation visibles sur la pente méridionale de la Ride 
Marginale: a) la pente est découpée en promonloires d'une quinziane de kilomètres d'extension, limités par des 
accidents N-S et visibles dans la bathymétrie; b)  les affleurements de bancs gréseux présentent à I'échelle de 
quelques  dizaines de centimètres h quelques mètres un  dense réseau de fractures (diaclases et failles)  visibles  en 
plongée. 
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Rock type Density range (g/cla3) Avcragc 
Gravels 
Alluvium 
Sand 
Srdilnratary rocks: 
S l d e  
Salldslonr 
Lirncstone 
Dolomite 
lpneous rocks: 
Granite 
Granodiorite 
Diorite 
B-lsaJt 
Gabbro 
Pcridutile 
Pyroxcni~c 
Mrtamorpllic rocks: 
Quartzite 
I .9 ~ 2.0 
1.7 - 2.1 
1.7 .  2.3 
1.9 - 3.2 
1.G-  2.7 
2.2. 2.8 
2.3 - 2.9 
2.5 - 2.81 
2.~77 - 2.79 
2 . Z  - 2.99 
2.7 - 3.3 
2.7 - 3.5 
2.93 - 3.34 
2.i8 - 3.37 
2.52 - 2.73 2.5 - 2.1 
2.59 - 3.0 
3.2 - 3.51 
2.9. 3.081 
I .98 
2.0 
2.0 
2.4 
2.55 
2.55 
2.7 
2.64 
2.73 
2.85 
2.99 
3.03 
3.15 
3.17 
2.G5 
2.6 
2.5 
3.37 
2.96 
3.25 
3.25 
fieure 2-86: 
a) Relation liant vitesse de propagation des ondes P et densité d'après des mesures efiectuées en laboratoire 
(d'après Barton (1986)) Le trait plein représente la loi vitesse/densité donnée par Ludwig, Nafe et Drake (1970). - - - I.-: Densité  mesurée sur les  échantillons collectés sur le flanc méridional de la Ride Marginale  lors de 
plongées (EQUANAUTE). 
b) Densitês  mesurêes pour dîffêrents types de roches (compilation dc Telford et al, 1976). 
L. 
f -  
t. 
(2) De la même manière, une porosité importante peut diminuer de 
manière conséquente densités et vitesses  de propagation associées (Spudich et Orcutt, 
1980). Les récentes plongées effectuées sur la Ride Marginale montrent par endroits des 
grès très grossiers et de faible cohésion (Mascle et al, 1993; Basile, comm. pers.). Les 
mesures de densités effectuées sur les divers échantillons gréseux prélevés donnent des 
valeurs de l'ordre de 2.0 k 0.2 g.cm-3 (Basile, comm. pers.). La conversion  en vitesses 
de propagation des ondes P, données par le diagramme de Barton (1986) (figure 2-86a), 
et comparée aux valeurs de densité généralement mesurées sur des grès (figure 2-86b) 
montre que les  valeurs de vitesses et densité sont particulièrement faibles pour des grès, 
en bon accord avec les vitesses modélisées. La différence des vitesses modélisées entre 
Ride et Bassin pourrait donc en  partie provenir d'une évolution de faciès lithologique de 
la série qui  deviendrait  globalement  plus  grossier sur la Ride  Marginale. 
(3) Le décalage observé entre vitesses prédites et vitesses modélisées  peut enfin 
être attribué à une trop grande simplicité du modèle proposé. On peut en effet 
envisager la présence, entre les unités III et IV, d'une unité suffisamment discontinue ou 
hétérogène pour ne pas se manifester sur les données de  sismique réfraction par une 
hodochrone identifiable. L'introduction dans le modèle d'une telle unité ne peut être 
effectuée faute de contraintes. Le remplacement de la partie  profonde  de  l'unité III par  une 
unité de vitesses sensiblement plus élevées aurait pour principale conséquence 
d'accentuer légèrement (ordre de quelques dizaines de mètres) la géométrie des blocs 
basculés sur le modèle final, afin de  ne  pas influer sur la modélisation des  unités  plus 
profondes. 
2.2- Série AO: 
Les  données  de  sismique  réfraction  permettent  d'interpréter  sans 
ambiguïté  les  réflecteurs  observés à la  base  des  édiments  déformés 
comme étant d'origine sédimentaire. 
Le contraste de vitesse modélisé entre l'unité A0 et les unités acoustiques 
supérieures suggère une origine sédimentaire différente de celle évoquée pour  les séries 
sus-jacentes. Les vitesses  modélisées,  qui  atteignent  localement 5.7 km/s (modèle EQR7) 
proviennent d'un sédiment extrêmement induré et/ou faiblement métamorphisé et/ou 
recristallisé (figure 2-86). Les  hypothèses  quant h l'origine possible de cette unité  sont 
cependant  multiples: 
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1 GOLFE DE CUIWEE "1 
0 POSt-Pa~éOzoïque Zone hercynienne Chevauchement 
Bassin PalCozoïque 
Zone Pan-africaine Bassin déformé 
Cy-UI 
a Bassins  Précambrien  Socle ( >  17001U) 
e t  Paléozoïque 
F. 
SASSAN 
F. 
m i g m a t i t e s ;  3 .  B i r r i r n i e n   s é d i m e n t a i r e   e t   v o l c a n o - s é d i m e n t a i r e :  
I .  C r a n u l i t e s   e t   c h a r n o c k i t e s ;  2 .  C r a n i t o ï d e s   g n e i s s i q u e s   e t  
4 .  B a s s i n   c ô t i e r   M é s o z o ï q u e  1 Q u a t e r n a i r e ;  5 .  Décrochements:  
6 .  F i l o n s   d o l é r i t i q u e s  du  Sud-Ouest; 7 .  G r a n i t o ï d e s   é h u r n 6 e n s .  
fieure 2-87: 
(a) Carte schématique des  grands ensembles géologiques de l'Afrique de l'Ouest (d'après Affaton et al, 19SO). 
(b) Carte géologique et structurale de la Côte d'Ivoire montrant les grands accidents du Craton Ouest-africain 
(d'après Bard et al. 1974). 
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a) La série AO, Clément du substratum Africain? 
Ouelcrues données de néoloaie: 
(1) Le substratum de la Côte d'Ivoire et  de la partie occidentale du Ghana est 
constitué d'un socle issu d'une succession de phases orogéniques Précambriennes 
(phases Libérienne et Birrimienne, 1500-3000 Ma) formant la Dorsale  de  Lé0 (figure 
2-87a) (Grant,  1969;  Affaton et al, 1980). Les terrains constituant la dorsale sont tous 
d'origine métamorphique, bien que de lithologie très variée. Affleurent en effet des 
granites, granodiorites,  gneiss,  amphibolites,  mais  également  dans  la  partie  orientale de la 
Côte d'Ivoire d'épaisses séquences volcano-sédimentaires birrimiennes composées de 
schistes métamorphisés,  greywaches et phillites  (figure  2-87b)  (Taoini,  197 1). 
(2) La couverture sédimentaire de la dorsale de Léo, absente en Côte 
d'Ivoire, est connue  principalement à l'Ouest du Ghana, où elle forme le Bassin de Volta 
(figure 2-87a) (Grant, 1969, Affaton et al, 1980). Épaisse de plusieurs milliers de 
mètres, la série  sédimedtaire  est essentiellement constituée de tillites, grès, grauwackes, 
quartzites datées du Précambrien  supérieur  (Affaton  et al, 1980). 
(3) L'orogenèse Panafricaine (650-500 Ma), donne naissance au Ghana à la 
Chaîne des Dahomeyides (figure 2-87a) (Kennedy, 1964; Grant 1969), qui n'est 
présente qu'à  l'Est d'Accra. La limite entre terrains Précambriens et Panafricains est 
orientée N-S à NE-SW et semble être recoupée  par  la  marge  transformante du Ghana. On 
ne  peut  donc à priori  en  retrouver  la trace dans le substratum de la  marge,  dans le secteur 
étudié. 
(4) Enfin,  sont  connus  par  forages  quelques bassins  sédimentaires 
Paléozoïques (essentiellement Dévonien  moyen) sur la bordure continentale du Ghana 
(Furon, 1963).  Ces  bassins  sont  toujours  étroits  et  très localisés. Ils correspondent à des 
accumulations de roches d'origines détritiques (sables, grès, arkoses, quartzites, 
argiles,.. .) n'excédant  pas  1000 à 1500m d'épaisseur (Furon, 1963). 
Hypothèses auant à l'oriaine de la série AO; 
(1) Les  roches  volcano-sédimentaires  birrimiennes  constituant en partie la dorsale 
de Lé0 ont subi plusieurs  phases d'un métamorphisme  poussé (Affaton, 1980).  Dans le 
secteur étudié,  la  profondeur  de  la  série A0 est  comprise  entre 3500 et 9000 m (dont  2500 
à 4000 m d'eau), la pression est donc de l'ordre de 0.5 à 2.0 kbar. Les vitesses de 
propagation des ondes P sont  alors de l'ordre de 6.0 k 0.2 km/s pour des stdiments très 
métamorphisés  (Schistes à grenats,  quartzites  très  indurées)  (Christensen,  1965;  Fountain 
et al, 1990). Elles  correspondent  donc à des  vitesses de propagation des ondes P dans  le 
socle (Kern et Richter, 1981; Pavlenkova, 1988; Fountain et al, 1990). Les vitesses 
modélisées  pour  l'unité A0 sont  sensiblement  plus  faibles  (moyenne 4.9 k d s ) .  
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Les différents forages réalisCs sur la bordure continentale Ivoirienne, et 
notamment les forages pétroliers, n'ont jamais atteint le socle Africain (Blarez, 1986). 
Les coupes reconstituées du Basin Ivoirien d'après forages sur la plate-forme reposent 
directement sur le socle cristallin (granites et gneiss) et métamorphique (schistes 
métamorphiques)  des  dépôts d'age secondaire (Spengler et  Delteil,  1966) (figure 2-49). El 
n'existe donc, sous la bordure continentale ivoirienne et contrairement h la plate-forme 
ghanéenne, aucun indice de couverture sédimentaire précambrienne comparable aux 
skdiments  du  Bassin de Volta, ni même  de bassins sédimentaires  d'age Paléozoïque. 
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figure 2-88: 
Coupe geologique du Bassin Ivoirien (d'après Spengler et Delteil, 1966). Notez le fort rejet cumuli  de l n  faille 
bordière. 
La séquence stratigraphique secondaire du  bassin  Ivoirien, décrite par Spengler et 
Delteil (1966) (figure 2-85), montre en contact direct avec le socle africain une série 
sédimentaire basale rouge de  nature continentale composée  de  sables, grès, conglomérats 
et argiles versicolores. L'épaisseur de la  série varie entre 500 et 2000 m sous la plate- 
forme. Les Ostracodes qu'elle renferme pourrait indiquer un age Jurassique Supérieur - 
Crétacé  inférieur  (Spengler et Delteil,  1966). 
Cette série continentale est recouverte en discordance par une série marine 
transgressive datée de  1'Albo-Aptien,  provenant  probablement  d'une  mer épicontinentale 
installées entre les continents Africain  et sud-américain. Cette série est constituée h sa 
base d'argiles feuilletées noires à niveaux de grès, sur laquelle reposent des marnes, 
argiles et grès. 
Les  vitesses  modélisées  pour la série A0 pourraient être compatibles  avec  l'une ou 
l'autre  de  ces  séquences, à condition  toutefois  qu'elle  présente  avec  les séries sus-jacentes 
gréseuses  (séries A l  et B) un contraste de vitesses. Par ailleurs les données de sismique 
réflexion  montrent que  le dépôt  de la séquence A0 est antérieur à la phase majeure du 
rifting  de la marge, car elle forme le toit  des  blocs  basculés. 
La série pourrait donc constituer une séquence contemporaine du début de 
formation de ia  margej. se comportant comme une série anté-rift vis à vis 
des phases majeures de l'extension du bassin. 
c) Apport des plonyées  effectuées  ur la pente  méridionale de la Ride 
Maryinale: 
Les  plongées effectuées en  1992 sur la pente  méridionale  de la ride Marginale 
(EQUANAUTE)  ont  permis  d'échantillonner  pour  les  plongées  les  plus  profondes: 
(1) des  niveaux  gréseux  recristallisés  (quartzites  fines)  alternant  avec  des  niveaux 
argileux schistosés (Mascle et al, 1993)  évoquant les sédiments  Albien de Basse-Bénoué 
(Benkhélil et al, 1989). 
(2) des niveaux d'argiles noires schisteuses très indurés et de quartzites fines 
évoquant  certains  faciès du Voltaïen  inférieur  affleurant au large du Ghana  (Affaton  et al, 
1980;  Mascle et al, 1993). 
Bien que I'âge  de  ces séries ne soit pas déterminé  avec certitude (Mascle et al, 
1993),  elles  offrent  par  comparaison  avec l s séries  sus-jacentes,  constituées de grès  plus 
grossiers et de niveaux globalement  moins  indurés (Basile, comm. pers.) un contraste 
lithologique. 
D'après  les  modèles  issus  des  données de sismique réfraction,  le  toit  de la série 
A0 se situe  entre 3500 et 6500 m sous  le  profil EQRYMTOS (figure  2-7 I )  et  entre GOO0 et 
7000 m sous le profil L8 (figure  2-76). Par ailleurs, il souligne  le  toit du socle acoustique 
sous le  profil L8, Ià où les  unités Al  et B sont  probablement  absentes (figure 2-76). I1 est 
donc  possible que la série A0  soit  localement  affleurante  en  base  de  pente,  au Nord de la 
limite de  dépôt  des  sédiments octaniques et sous  les sédiments formant  les series A 1 et 
B. La nature  des  échantillons  serait  compatible  avec  les  vitesses  calculkes  ainsi  qu'avec le 
contraste  de  vitesses  existant au toit de l'unité. 
273 
d) Conclusion: 
(I) L'kypotk&se d'un 3ge 1Prdcarnbriel-n ou Pal6ozoique de Ila s6rie 
A0 nous semble peu probable: d'une part les vitesses de propagation des ondes P 
ne sont pas compatibles avec l'interprétation d'une séquence sédimentaire ayant subi 
plusieurs phases .de. mCtamorphisme (orogenèse birrimienne), d'autre part il n'existe 
aucune trace sur  la marge de sediments  Précambrien post-birrimien. Seule i'hypothkse 
d'un dge  PalCozoïqne avec présence de bassins comparables & ceux connus plus ii l'Est 
(Ghana) pourrait &re dbfendne. Mais lorsque ces  bassins existent, ils sont de dimension 
trop limitée pour justifier l'existence  de la séme sur l'ensemble  de la marge. 
(2) La série Ab constituerait donc plus certainement la base des &ries d'iige 
MQozoYquw (msme si  elle peut  localement comporter des sediments plus anciens). Les 
vitesses modtlisbes pour cette série sont compatibles avec la nature de certains 
échantillons prélevés en base de pente, pourrait traduire un métamorphisme des 
sediments &/su une  induration des series supérieure B celle des series 
sus-jacentes. 
(3) La géométrie du toit de la série A0 évoque la  morphologie de blocs  basculés; 
ceci tend ii montrer que le dCpGt de la série est antérieur h la formation  de ces blocs,  donc 
antérieur i la tectonique majeure qui  semble avoir conditionné la structure profonde  de la 
marge. II s'agit probablement des dépôts mésszoïques precoces, qui pourraient 
comprendre les'dép6ts continentaux  et la  base  de  la strie Albo-Aptienne. 
(4) L'origine des riiflecteurs puissants observks dans la série  sur les 
différents profils de sismique réflexion  (figures A2, A3, A4) est incertaine. Pour  g6nérer 
ce type de réflexions, il faut ii la fois un  contraste  d'impédance.  important et une  grande 
continuité  des  réflecteurs, donc des  horizons  sédimentaires. 
(i) Si l'origine des réflexions est purement  stratiTraphique, les depôts doivent &e 
particuli5rement homogènes et ne sont pas compatibles avec une sédimentation 
interstratifiée de type deltaïque. Une telle homogénéite de la sédimentation peut avoir 
existé lors des  premiers dépôts Albien  transgressifs  formés  d'argiles  intercalés de niveaux 
greseux  correspondant à une sédimentation  de mer epicontinentale. 
La différence de pendage et du degré de déformation existant avec Ics stries sus- 
jacentes peut s'expliquer par le style mhne de Ia déforornlation l i k  une tectonique 
cisaillante. En effet, la déformation gentrie par des structures 'en flcurs' gkndralcmcnt 
associées à la tectonique coulissante s'exprime largcrnent dans Ics niveaux struc[uraux 
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superficiels mais peut passer inaperçue en profondeur (voir plus loin, figure 2-91) 
(Hardling, 1985). 
(ii) Les réflecteurs peuvent é?alement remésenter une surface tectoniaue, telle 
qu'un niveau  de  décollement  (Lorenzo et al, 1991). Cette  hypothèse  nécessite la présence 
d'une  'couche savon'. Dans les différents exemples proposés dans la littérature, cette 
couche correspond soit à un niveau salifère, soit un niveau.argileux  (Gaullier,  1993).  Les 
dépôts  salifères, connus sur les  marges de l'Atlantique Sud, ne sont  toutefois  pas  décrits 
au  Nord  du  Cameroun. Par ailleurs, les  milieux  de  sédimentation  favorables  aux  dépôts 
d'argiles correspondent à une sédimentation calme d'eaux profondes, conditions qui 
n'étaient  pas  remplies  lors  du  début de formation  de la marge  (Basile,  comm.  pers.). 
II est  enfin possible que ces  réflecteurs  marquent un niveau de découplage entre 
un niveau  inférieur foiement induré (éventuellement  métamorphique)  correspondant à la 
série A0 et un niveau supérieur de composition  plus hédrogène, plus  grossier et moins 
induré (séries A l  et B) susceptible de se déformer  plus  facilement. Une  différence  de 
compétence pourrait ainsi expliquer l'apparente tranquillité des réflecteurs profonds 
reposant  sous  des sédiments beaucoup  plus déforn1és (figure  2-60). 
2.3- Le socle acoustiaue: 
a) Nature crustale du substratum de la marce: 
Le socle acoustique a été modélisé sur l'ensemble des profils de la marge 
ivoirienne par plusieurs unités caractérisées par des vitesses de propagation et des 
épaisseurs  distinctes: 
(1) Une première unité,  caract6ris6e  par  des  vitesses  comprises entre 5.9 et 7.0 
k d s ,  ainsi  que  par un gradient  vertical  de  vitesse  faible,  décroissant  avec la profondeur 
(0.1 i .O08 s-1) correspond typiquement 2 un socle continental cristallin ou 
métamorphique (Wever et Sadowiak, 1989;  Fountain  et al, 1990;  Hughes  et Luetgert, 
1992)  (figure  2-89). Cette unit6  représente  donc  le  substraturn  de la marge,  en  adéquation 
avec les  données  géologiques à terre (voir F-2.2-4). 
(2) La terminaison  occidentale du profil EQR7 (figure 2-67) est caractdrisk par la 
pr6sence  de  deux  unités  dont  les  vitesses  varient  rcspectivcment cntrc 4.5 et 4.7 km/s  ct 
6.4 et 6.8 k d s ,  et dont les épaisseurs moyennes  calcul6es  sont Cgalcs A 2.5 ct 4 k m .  Ces 
valeurs caractCrisent sans ambiguïté une croilte de nature oc6anicluc (voir discrrssiol~ 01 
seconcle purtie, CH-!!-E). 
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Vitesse (Vp) 
Croûte continenta!e 
amincie (marge Ctrree) 
non m m c ~  (bouchers et cratons) 
- ........... Croûte continentale. 
(3) La transition entre crolite continentale et croûte oc6anique se 
situerait donc entre les OBSs 3 et 4 de ce profil, soit vers 4OW de  longitude  (figures 2-67 
et 2-90). Sur le profil de sismique riilexion correspondant (MT 07), on observe par 
ailleurs entre ces deux OBSs un changement de facihs au toit du socle acoustique (figure 
2-55): 
sa géoméeie devient plus calme. 
Q la fréquence du  signal  est  environ  30%  infkrieure h la  frdquence  habituellement 
observée au toit du socle sur la  marge. 
0 le  rgflecteur est plus  continu  quoique formé d'un grand  nombre d'hyperboles sur 
les  sections non migrees. 
Ce changement de faciks est compatible avec l'interprétation d'une transition 
continent-océan localisée entre les OBS 3 et 4. Également observe sur le Profil MT 05 
(axe de la Ride Marginale) vers 4"W de longitude, il pourrait indiquer que la transition 
continent-océan  est  orientée N-S dans le secteur étuclié (figure 2-90). 
Ces résultats modifient, au moins pour le secteur d'étude, la position et 
l'orientation de la transition continent-océan  initialement  proposée par Mascle et Blarez 
(1987) (figure 2-45): en effet, la transition continent-océan admise jusqu'alors 
s'allongeait parallèlement à la faille  bordière  observée entre Abidjan et le Cap des Trois 
Pointes  (figure  2-45). 
La largeur de la marge, qui correspond à la distance séparant domaine 
océanique et domaine  continental non étiré,  serait donc'voisine de  260  km  dans le secteur 
d'étude,  en considerant que le substratum de la marge n'est plus étiré à partir de la ligne 
de côtes. 
Les études  réalisées sur la  structure  des  marges  divergentes  montrent toutefois'que 
la détermination de la transition  continent-océan est souvent délicate et nécessite la 
connaissance d'un grands nombres de paramètres dont la convergence permet de 
proposer une solution. Les  données  sismiques sont particulièrement adaptées à ce genre 
d'étude. Les résultats doivent toutefois être confirmés par l'utilisation d'outils très 
sensibles à la transition entre deux  domaines  crustaux  différents. Ce sont notamment  les 
données magnétiques et gravimétriques.  La solution proposée ci-dessus, contrainte à 
l'aide  des  seuls outils sismiques  est  donc à considérée  avec  precaution, puisque nous ne 
disposons pas à l'heure  actuelle  d'autres  types  de  données. 
(4) Sur l'ensemble de la marge,  les  unités  précédemment décrites reposent sur 
une unité caractérisee par des vitesses au toit comprises entre 8.0 et  8.3 km/s et un 
gradient vertical de vitesses faible (de l'ordre de 0.01s-1). Ces paramètres sont 
carcatéristiques d'un  manteau  supérieur non altéré (Spudich et Orcutt, 1980). 
(5) Entre croûte et manteau, le Moho semble correspondre h un simple 
interface sur la majeure  partie de la marge.  Ce  résultat  est  sÙpporté  (ii)  par  l'observation 
des profils de sismique réflexion, qu i  montrent un réflecteur profond unique sous la 
marge  dans sa partie la plus  étirCe (vair $ "2.2) et  (2)  par le contraste de  vitesse élev6 
(6.417.0 à 8.0/8.3 k d s )  modélisé  de  part et d'autre de cet  interface (voir gE2.3). 
1)) gpaisseur du socle cristallo-métamorphiquc: 
(1) A l'Ouest de 3"W de  IonFitude,  I'épaisseur du socle cristallo-métarnorphique 
varie entre 5 et 10 km.  La profondeur du Moho est alors comprise entre 15 ct 17 krn 
(figure 2-90). 
(2) A l'Est  de 2"SO'W de  longitude,  I'épaisseur  de  l'unit6 est comprise entre IS et 
17 km, et la profondeur du Moho varie entre 21 .S et 23 k m  (ligurc 2-90). 
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4"N 
3"N 
Comparee l'6paisseur d'une crointe continentale standard (de l'ordre de 35-45 
km, (figure 2-89)), I'épaisseur crustale est ici réduite d'un facteur 2.5 à l'Est de 2"50'W, 
et d'un facteur 5 à l'Ouest de 3"W. Dans le bassin proprement dit, 90 9% de 
l'amincissement est accornmod6 sur une largeur de 35-40 km, l'epaisseur crustale étant 
relativement  constante de part et d'autre (figure 2-89). 
L'amincissement crustal est par cons6quent accommod6 le long de 
%.ones Iocalis6es et non r6partie SUE- la tstalit6 de la largeur de Ia marge. 
4"W 3"W 2"W 
I 4"N 
3"N 
I 
2"W 
fipurc 2-90: 
Profondeur du Moho (km) sous la margc ivoiriennc. I.cs liret6s reprCsenlent iiI localisation dc In tramition 
contincnt-sc&n, d'aprhs cette Btude. 
c)  Vitesses en base de croûte continentale: 
Les vitesses modélisées en base de croûte dépendent du gradient de vitesse 
vertical dans l'unit6 et de I'épaisseur de l'unité. A l'exception ( l u  profil L9, les vitesses 
modélisées sont comprises entre 6.45 et 6.65 knds  lorsque la croilte est mince et 6.85 et 
7.0 k d s  lorsqu'elle est plus épaisse. Ces vitesses sont compatibles avcc une croûte 
continentale  plus ou moins  amincie (figure 2-89). 
Sous  le  profil L8 (pente continentale), les données de sismique réfraction 
montrent  que  la  base de la croûte  continentale est  particulièrement 
réfiective. De plus, on  observe  sur  ce profil un nombre  de  réfléchies intra-crustales qui 
ne semblent pas exister sur les autres profils de la marge. Ces modifications ne 
s'accompagnent pas pour autant de  variations  significatives  des  vitesses et gradients  de 
vitesses  modélisés. Ces vitesses, qui n'excèdent  jamais 7.0 km/s nous 
permettent notamment d'exclure l'hypothèse "underplating" sous la croûte 
continentale. 
Christensen (1989)  montre  que la seule anisotropie  des  roches, créée par fluage 
des matériaux ductiles de la croûte inférieure ne suffit pas à produire une réflectivité 
décelable à l'échelle imagée  par la sismique. Seule l'imbrication d'unités de pétrologie 
distinctes semble de nature à permettre une réflectivité  telle  qu'observée sur nos  données 
(Wenzel et al, 1987; Christensen,  1989;  Hurich et Smithson,  1991).  Les modélisations, 
comparées à des  cas  de  terrain,  montrent  toutefois  qu'un  faible  contraste  d'impédance est 
suffisant  pour générer une forte réflectivité,  pour  peu  que la taille  des  hétérogénéités et la 
vitesse de propagation des  ondes  dans  les différentes unités permettent la formation 
d'interférences constructives (voir, S; 0-2.2b)) (Hurich et Smithson, 1991). Ainsi, la 
modélisation de la rkflectivité produite au sein d'une unité composite présentant les 
caractéristiques de matériaux  appartenant  typiquement à la croûte  inférieure  (amphibolites, 
gneiss acide et basiques, anorthosites, ...) permet  de  rendre compte de la réflectivité 
observée en base de croûte sous la Forêt  Noire  (Wenzel et al, 1987, voirfigure 2-79)) et 
dans la croûte inférieure affleurant dans le Piémont  Interne (Christensen, 1989). Ces 
résultats sont compatibles avec une phase de métamorphisme de moyen ou 
haut  grade  dans la croûte inferieure (Wenzel et al, 1987; Christensen, 1989). 
La réflectivité en base de croûte  continentale  n'apparaît qu'à la verticale du profil 
L8, situé à 5 km  environ  de la rupture de pente  continentale, que nous avons interprétée 
comme étant la trace de la transition  continent-océan  le  long de la marge  transformante 
(voir paragraphe suivant). Les  données de sismique  réfraction situées à l'aplomb de la 
Ride  Marginale, situé à 25 km de la transition  continent-océan,  montrent  une  réfléchie sur 
le Moho simple et une absence de réflexion intra-crustale. On peut par conséquent 
envisager que les  effets  (perceptibles à 1'Cchelle  de la sismique) du mktamorphisme liC au 
fonctionnement  coulissant de la marge  et/ou  au  passage  de  la clorsalc contre la bordurc 
continentale soient limités  aux  premiers  kilorn&tres  adjacent au domaine octanique. Cc 
rksultat n'exclut pas u n  rnttarnorphislne (le moindre  irnportancc sous l'axe de  la Iiitlc 
Marginale. 
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3.1- La couverture sedimentaire lunitCs acoustiaues F 21 A6): 
a) Les  sidirnents  syn- et post-tectoniques sont  caractérisés par des 
vitesses et gradients essentiellement lies a la profondeur; ceci indique que: 
(I) la lithologie des différentes séries stratigraphiques est relativement 
homogkne sur l'ensemble de la marge, h l'exception de la serie C, dont la reflectivid 
croissante vers le centre du bassin  pourrait  indiquer  des proportions croissantes  de bancs 
gr6ss-carbonatks. 
(2) les diffdrents degrés de ddformation identifiables sur les profils de 
sismique rdflexion multitrace (faci& %it&, dCformEs, semi-chaotique et chaotique) 
n'affectent pas les vitesses moyennes de propagation des ondes P dans les 
sediments. 
(3) la série Al. est probablement syn-tectonique et non anté-tectonique, 
même lorsqu'on y distingue  difficilement  une  organisation sddimentaire (aucun  contraste 
de vitesses entre les s6ries A l  et B). 
b) La série AO, se distingue des séries sus-jacentes  par: 
(X) une nette  augmentation  des  vitesses (de l'ordre de 1 kds) .  
(2) Une  augmentation de la r6flectivitC et de la continuit6  des  reflecteurs. 
(3) I n  changement du style de déformation.  Les dCp6ts sus-jaeents sont  en  effet 
fortement deformis (d6formation faillte ou plicative) alors que la strie AO s'organise en 
sdkes rkflectives  monoclinales  continues sur plusieurs  kilon&res, dCcalt5es par des  failles 
h rejet  normal  plus ou moins  important. 
Les  donnkes  gkologiques  tendent h indiquer que cette sdke pourrait en partie &re 
contemporaine de l'initiation de la marge  ivoirienne.  Par contre, le dépbt de la sCrie A0 
n'a  pu s'dtendre au delh d'un stade tri% pricoce  de la formation de la marge,  puisque la 
s6rie  forme  le toit des  blocs  basculds. 
L'augmentation  de  vitesse  de  propagation  des  ondes  au  toit de la série A0 sugghre 
une lithologie plus induree, soit sous l'effet d'une compaction plus importante, soit sous 
l'effet d'un m6tamorphisme. 
La diffCrence  de compétence  ntre la série A0 et les series sus- 
.jacentes pourrait expliquer le changement de style de la déformation ; & 
réflecteurs profonds marquant le toit de In série pourraient correspondre B u n  niveau de 
découplage entre les séries deformks (A I et B) et In stric AO, xolidnirc du  socle. 
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3.2- Le substratum de la marge: 
(1) Le socle acoustique repéré sur les données de sismique réflexion 
multitrace  correspond,  d'après  les  vitesses  modélisées, à un socle  cristallo- 
métamorphique de nature continentale. Cette interprétation, cohérente avec les 
données  géologiques à terre,  montre que ce socle  cristallo-métamorphique  correspond au 
soubassement  de la marge  ivoirienne. 
Les lois vitesse/profondeur  calculées  montrent que les  différents  domaines  de la 
marge, à savoir  segment divergent, Ride  Marginale et Rides  Mineures  montrent  tous un 
même substratum continental, pius ou moins aminci. 
(2) Parallèlement à la direction  transformante, la structure  crustale 
superficielle de la marge est  caracterisée  par  des blocs  rustaux 
dissymétriques constitués de socle (croûte ignée et couverture sédimentaire (série 
AO)). Un escarpement de fort  rejet  normal  (environ 5 km)  orienté N-S (escarpement N-S) 
sépare  le  segment  divergent  en  une  partie  haute et ne partie basse,  toutes  deux découpies 
par un  ensemble  de  blocs  basculés  vers  l'Ouest,  dont la largeur est voisine  de 5-7 km. 
(3) La structure  profonde de la marge est  caractérisée par un 
amincissement  crustal parallèlement h la maye transformante, localisé h la verticale 
des escarpements majeurs observés sous la marge. Comparativement h l'épaisseur 
crustale connue  sous le continent africain  (de  l'ordre de 35-40 km: Dorbath  et  Dorbath, 
1984), on observe sur les  profils un  amincissement  crustal d'un facteur 2.5 (partie haute 
de la marge)  passant  vers  l'Ouest h un  amincissement  crustal d'un facteur 5 (partie basse 
de la marge). Entre ces deux domaines, l'amincissement s'effectue sur une zone 
large de 35-40 km, orientée selon une direction N-S. Vers  le continent, le 
passage h des  épaisseurs  crustales  plus  importantes e fait  hors du secteur  d'étude. 
(4) En bordure de rnarpe transformante, l'importante rCflectivitC en base de 
croûte  continentale  reflète  vraisemblablement un ou  plusieurs  episodes 
métamorphiques, qui peuvent être rattachés au fonctionnement de la zone 
transformante (stades 1 h 3 de formation  de la marge, voir- elz pr-en~.itr-e purlie, CH-II) 
et/ou au  réchauffement  par  le  domaine  océanique  adjacent (stadcs 3 ct 4 (le formation dc la 
Inarge, voir e11 prenzitr.e pccrlie, CH-II). 
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Grfice il l'apport cornpHmentaire des donnees de sismique réfraction et de 
sismique rkflexion multitrace, deux CchelIes principaIes de diformation peuvent 
Stre mises en  Cvidence  lorsque h l'approche de la zone transfomante fossile: 
(1) D'une part les  modèles  crustaux dCduits de la sismique rkfraction permettent 
de localiser des blocs crustaux  dissymCtriques  d'une quinzaine de kilomètres  d'extension 
le long du profil MTOSEQR3.  Dans  la croiîte supékieure, ces blocs structurent une'pente 
(jeu normal dont le rejet vertical peut atteindre plusieurs kilom&es), corrklée en 
profondeur B un amincissement crustal et une  remontCe du Moho. 
(2) À 1'Cehelle de la sismique réflexion,  transparaissent  essentiellement  les effets 
d'une tectonique dCcrochante se manifestant principalement par une dCformation de 
l'ordre de quelques centaines de mètres B quelques kilomktres) (faciès acoustique 
chaotique en sismique: Basile, 1990; Basile et al., 1993; Failles, plis ct diaclases en 
observation  directe: MascIe et al,  1993). 
Les Ctudes structurales antérieures et les modèles analogiques (Basile, 1990; 
Basile et al, 1992; Basile et al, 1993), permettent d'interprkter la structure de la  Ride 
Marginale comme le rksultat d'une tectonique essentiellement dgcrochante: d'après ces 
resultats, le soubassement de la Ride Marginale, d6coupC par de  grands  d6crochements 
associ6s B la zone  teansformante,  n'apparaissait que faiblement affect6 par la divergence 
(voir. seconde partie, CH-%). 
Les  résuItats de cette étude suggèrent, au contraire, que la croGte continentale 
s'amincit selon  les mCmes caractéristiques sous la bordure transformante 
et sous le segment divergent. En effet, tout comme sous le Bassin ivoirien profond 
on observe: 
* Un amincissement  crustal d'un facteur 2, localis6 sur une distancc cl'cnviron 35- 
40 k m  de large et s'alignant selon une direction N-S cn corrblation l a  zone 
d'amincissement  maximum du Bassin  lvoirien  (figure 2-90). 
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9 Une  géométrie  en  blocs  basculés  peu  uniforme  parallèlement à l'extension,  avec 
alternance de structures normales à fort rejet vertical (pouvant atteindre 5 km) et de 
structures normales à rejet  vertical  mineur  (quelques centaines de  mètres). Là encore les 
escarpements majeurs  s'alignent  selon  une  direction N-S avec les escarpements  majeurs 
repérés sous  le  Bassin  Ivoirien  Profond. 
Une transition continent-océan au.large du segment divergent également de 
direction N-S dans le secteur  étudie. 
En résumé, la direction N-S, qui gouverne la tectonique  extensive 
sous le segment  divergent  semble se prolonger sous la Ride  et sous sa 
pente   mér id iona le ,   suggérant   un même  processus  
d'extension/amincissement sous les deux domaines de la marge. 
L'extension  du  Bassin  Ivoirien semble ainsi se poursuivre jusqu'à la bordure du 
continent  africain  (profil L8), cela sans être  contrariée  par la tectonique  décrochante. 
2- Les effets du contact transformant sur la bordure 
continentalle: 
2.1- Déformation des niveaux suDerficie1.s: 
L'hypothèse  d'une  extension  équivalente sous la Ride  Marginale  et sous le  Bassin 
Ivoirien n'est pas incompatible avec une tectonique cisaillante intense le long de la 
bordure  méridionale du segment  divergent. 
(I) En effet, la tectonique décrochante se manifeste essentiellement par des 
failles, subverticales en profondeur, se ramifiant vers le haut (structures en fleurs 
positives)  (figure 2-91). Les niveaux  superficiels  peuvent  &re  fortement déformés et  créer 
des  reliefs, la structure  profonde  restant  relativement peu perturb&  (figure 2-9 1). 
(2) De  plus,  nous  avons vu lors de  I'étude de la structure crustale de la marge 
qu'il existait très  certainement une différence  d'induration, et donc  de  compktence, entre 
la séries A0 (fortement  indurée)  et  les séries dtformtes sus-.jacenles. I I  cst  probable  quc 
cette différence s'associe h une  différence d u  style de la déformation,  celle-ci ttant plus 
importante  dans  les  niveaux  sédimentaires  supérieurs de moindrc  résislance. 
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(I) Les effets du dkcrochement  sont  kgalement  perceptibles h 1'C"elle de blocs 
crustaux  dklirnités d'une part par les failles normales (grossikrement N-S dans le secteur 
d'étude) liées B l'extension, et d'autre part par les accidents lies au dkcrochement 
(grossièrement N60): 
Par exemple, les escarpements  majeurs  observks la  fois sous la Ride Marginale 
et le Bassin Ivoirien Profond, bien qu'alignés selon une direction N-S, ne sont pas 
directement connectés. I1 sont en effet séparés par une 'gouttière' ayant probablement 
fonctionné en décrochement  (Basile et al, 1992; Lamarche  et al, in prep.).  Par ailleurs, les 
escarpements situ& sous la Ride Marginale sont orientCs NNE-SSW (Basile, comm. 
pers.) et ne sont donc pas  strictement  parallèles aux escarpements N-S d u  Bassin. 
Cette configuration peut s'expliquer par une légère rolation horaire des blocs 
crustaux  constituant le substratum  de la ride  marginale,  compatible  avec l'existence d'un 
'couloir'  cisaillant dextre sous la  Ride  marginale  (Basile et al, 1993). 
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(2) Par contre la géométrie du Moho préserve l'empreinte d'un amincissement 
crustal N-S jusqu'à proximité de la bordure  continentale  (profil  L8); ceci suggère que les 
effets du cisaillement ne sont plus  perceptibles en base de croûte (exception faite d'un 
métamorphisme  probable  sous  la  pente  Continentale). 
(3) La comparaison des épaisseurs crustales sous le Bassin Ivoirien Profond 
(profils EQR8, L9, EQR7, EQR2), la Ride MarginaIe (profil EQR3) et la Pente 
Continentale.  (profil L8) montre clairement qu'il n'existe aucune  variation 
significative de  cette  dernière perpendiculairement à la marye transformante, à 
l'approche de la transition  continent-océan,  et  ce jusqu'à une distance  de 5 km  (profil  L8) 
de la transition  continent-océan. 
3- La transition crustale entre la marge transformante et 
le domaine océanique adjacent. 
La faible distance entre deux  profils  de  sismique  réfraction  consécutifs ainsi que 
l'utilisation des profils de sismique réflexion  transverses  nous permettent de localiser 
précisément la transition  continent-océan au  large  de  la  marge  Ivoiro-Ghanéenne: 
(1) La modélisation du profil  L8  montre sans ambiguïté  que  le  soubassement  de 
la marge reste de nature continentale à une distance de 5 km de la rupture de  pente 
structurale. La profondeur du Moho est alors comprise entre 15 et 22 k m  selon 
l'amincissement crustal au  point  considéré  (figure  2-76). 
(2) Les modèles, basés sur l'étude des données de réfraction et de sismique 
réflexion multitrace en domaine océanique, indiquent que la croûte est de nature 
océanique jusqu'à cette meme  rupture  de  pente (voir. clqit1.e 111). Le Moho sismique est 
alors situé.à une profondeur  voisine  de 1 O km (figure  2-17). 
La transition  entre  lithosphères  continentale  et  océanique s'opère 
donc sur  une distance  maximale de 5 km; la pente d u  h4oho est trks abrupte avec 
u n  denivelé  variant de 5 à 12 km (selon  l'amincissement crustal) réparti sur une distance 
horizontale maximale de 4 km. (figure 2-90). 
Ces résultats illustrent clairement la transition brutale entre. Ics domaines 
continental et océanique  décrite au  large des marges  transformantes (v0i1*p1-e111itre pcrrtie, 
CH-!). 
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tion possibles de %a 
Marginale: 
L'étude de la structure crustale de la bordure  transformante du continent permet  de 
reconsidbrer B la fois l'origine de  la Ride Marginale et sa position  en relief par rapport au 
basin Ivoirien  adjacent: en effet, si le substratum de la Ride  s'amincit au meme  titre que 
celui  du Basin Ivoirien  profond,  pourquoi  surplombe-t-elle  ce  dernier? 
(1) Une origine tectonique demeure en partie envisageable, bien que le la 
substratum de la Ride soit aminci: lors de la phase d'amincissement crustal, 
contemporaine de la  f6nnation de la marge, les  modkles analogiques suggèrent que la 
deformation coulissante se localise en  bordure du segment  divergent,  moins  résistant  que 
le continent adjacent (Basile et al, 1992). La  sédimentation est alors abondante tout au 
long de la bordure du segment divergent, situé en aval du continent adjacent. La 
déformation  décrochante,  caractérisée par des  réseaux  faillés se ramifiant  vers les  milieux 
structuraux  superficiels  (structures  en  fleurs) d6forme l'abondante  couverture 
sédimentaire en un prisme tectonique constituant un  premier  relief par rapport au  bassin 
adjacent. Toutefois, cette hypothese ne permet  pas d'expliquer la surrection de la  Ride 
Marginale postérieure il la tectonique de la marge, telle que rdvé1Ce par la géométrie des 
contacts skdimentaires sur le flanc septentrional de la Ride (Basile et al, 1993, voir 
secorzde partie, CH-%). 
(2) La surrection post-tectonique de la Ride, q u i  pourrait avoir atteint 1 km 
(Basile et al, 1993), peut  s'expliquer de deux  manikres: 
(i) Lors du stade continent-océan de formation de la marge, les apports sédimentaires 
proviennent du seul continent africain. La  Ride  Marginale (essentiellernent d'origine 
sedimentaire B ce stade) forme un barrage vis B vis  des sédiments se déposant dans le 
Bassin Ivoirien Profond. Si la rigidit6 de la plaque est suffisante, et si la bordure 
continentale se comporte comme un bord libre, une flexure de la lithospil&re 
continentale est possible, provoquant une surrection de la bordure d u  continent. De 
meme  la  structuration de la  pente  méridionale de la  Ride  par écroulements de falaises,  qui 
correspond h une décharge de la croûte peut contribuer h une surrection d'origine 
isostatique. 
(ii) D'autre part, une surrection d'origine thermique, consdcutive au 
rapprochement  progressif de la dorsale ockanique, est envisageable (Mascle  et a l ,  1988; 
Todd et Keen, 1989; Bouillin et al, 1994). Après  le  passage de la dorsale, I C  lithosphère 
se refroidit  et se rigidifie, soutenant une  partie du  relief  pricCdemmcn1 crck. 
h 
! 
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H- C O N C L U S I O N :  LE DOMAINE  TRANSFORMANT: 
PROLONGEMENT MERIDIONAL DU SEGMENT DIVERGENT: 
La structure crustale de la bordure continentale, appréhendée jusqu'à 
une  distance de 5 km de la croûte  océanique  (identifiée  comme  telle),  indique  que  la  Ride 
Marginale, sa pente continentale et les  Rides  Mineures constituent le prolongement 
structural méridional du Bassin Ivoirien Profond. 
(1) Les caractéristiques de l'extension y sont en effet similaires à savoir: 
épaisseurs crustales et localisation  de  l'amincissement,  dimension  des  blocs  basculés, et 
directions  associées à cette  extension; l'extension ne semble pas avoir été 
contrariée par le mouvement transformant, ce jusqu'à la bordure de la 
plaque africaine (profil LS). 
(2) Les effets du décrochement, qui dominent h I'échelle de la sismique 
réflexion, n'apparaissent pas I'échelle de la sismique  réfraction, h 
l'exception, toutefois, d'un probable  métamorphisme affectant la base de la croûte et 
d'une possible  rotation  horaire  des  blocs  crustaux.  Cette discrétion pourrait être liée au 
faible  rejet  vertical  inhérent à la tectonique  décrochante  ainsi qu'à des  modifications  de  la 
structure crustale peu perceptibles h I'échelle des outils employés telles que des 
transformations  pétrologiques ou u n  léger  rnétarnorphisme des sédiments, par  ailleurs 
observé sur les  échantillons  prélevés  (Mascle  et al, 1993, Bouillin  et al, 1994). 
À l'échelle de la marge Ivoirienne, ces résultats s'intègrent dans un  modèle 
d'évolution de la marge en un méga-bassin en pull-apart (Reches, 1987; Ben- 
Avraham, 1992), déjà proposé lors de précédents travaux (Blarez, 1986; Mascle et 
Blarez,  1987).  Dans ce modèle,  le  Bassin  Ivoirien  Profond et sa bordure  transformante 
(Ride Marginale  et  Rides  Mineures)  aurait  constitué, lors d'une phase antérieure (stade 
intracontinental de formation), la partie  effondrke du  pull-apart, limit6 ait Sud par le 
continent brésilien.  L'escarpement skpnrant la Ride Marginale du continent adjacent, 
correspondant  probablement  en  partic h la base de l'actuelle  pente conlinentalc, aurait 
constitué  le dkrochernent bordier du bassin  accomodant  I'cssentiel  de  la  subsidence. 
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SPECTHVES. 
La structure crustde du Bassin et de sa bordure transformate permet d'apporter 
des contraintes sur l'dvolution de la tectonique divergente B l'approche d'une zone 
transformante majeure en suggèrant une influence restrainte, B l'échelle crustale, d'un 
décrochement de grande ampleur. 
Aussi  peut-on se demander  dans quelle mesure la structure crustale d'un segment 
divergent, associ6 B I'Cvollution d'un bassin en pull-apart de grande taille (environ 
260x2 km de large sur 180 km de long) peut être comparée h celle des marges en 
extension s'allongeant sur plusiers  milliers  de  kilomktres. 
Q De nombreuses caractéristiques crutales de la marge Ivoirienne semblent s'y 
rapporter,  telles que: 
(1) La largeur de la  marge,  voisine  de  260 km. 
(2) un  découpage de la croûte continentale en  blocs  basculés  pluri-kilométriques 
aecomodant  l'amincissement  crustal  dans  la  croûte  continentale  sup6rieure. 
(3) Un amincissement crustal  permettant de passer sous la marge d'une croûte 
continentale d'Cpaisseur  standard (35-46 km) B une épaisseur moindre,  voisine  de 
l'épaisseur crustale océanique (7-8 km). 
(4) Une courbe de  subsidence  montrant  une subsidence élevée dans un  premier 
temps  puis  moindre. 
0 I1 apparait toutefois  clairement  après étude des  donnbes de sismique reflexion  et 
modelisation des donnees de sismique réfraction que le segment divergent du 
bassin ivoirien prCselnte des caracteristiques qui lui sont propres: 
(1) La gtomktrie  des blocs crustaux  est  caracterisée  par  l'alternance 
d'escarpements majeurs  localisant  une  grande  partie de la subsidence, et de longs 
plateaux, eux-m2me structurés par des blocs de second ordre séparés par des 
décalages  mineurs. 
(2) Les dépots syn-rift sont  fortenlents dtformés par une tectonique decrochante 
et ne sont que rarement  comparables aux skquences  syn-rift  disposees cn éventails 
décrites SUI' les marges en extension et marquant la rotation tlcs blocs sous- 
-jacents. 
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(3) L'amincissement crustal, irrégulièrement réparti sur la largeur de la marge, 
s'effectue à 50% sur une distance de 35-40 km, située à la verticale des 
escarpements  majeurs. 
Un large travail de comparaison avec la structure crustale  d'objets  connus  tels que 
les marges en extension de type Atlantique, les bassins en pull-apart actuels 
(Ben-Avraham, 1992), et les segments de marges issus de la maturation de 
bassin en puIl-apart (Bassin de Cayman),  doit  par  conséquent être acompli. 
2- La direction N-S associées à l'extension: trace d'un 
héritage structural? 
. Les structures N-S associées à l'extension du segment  divergent et les structures 
N-60 associées au contact  transformant  semblent  avoir,  d'après  nos  données,  fonctionné 
de manière contemporaine. L'orientation relative des  deux directions, implique,  dans  le 
contexte de l'ouverture de l'Atlantique, l'existence d'une composante décrochante 
sénestre  le  long  des  accidents N-S (de jeu essentiellement  normal),  par  ailleurs  compatible 
avec l'analyse des profils de sismique réflexion (série Al et B, voir C-3). Le jeu de 
cette composante décrochante, q u i  semble s'ttendre au delà de la durée du rifting 
proprement-dit dans le bassin, pourrait traduire une influence de la tectonique 
transformante jusqu'au coeur du Bassin  Ivoirien  Profond.  Ceci suggère qu'un  héritage 
structural N-S a contrôlé  l'extension sous la marge, au moins sur le secteur de la  marge 
couvert pac  nos données, la direction  particulière  des  accidents  permettant  par  ailleurs n 
'transfert' de la déformation décrochante bien au delà de la zone déformée par les 
structures  transformantes  proprement-dites. 
L'hypothtse d'un héritage  structural  sub-méridien  est soutenue par  l'orientation 
d'accidents  majeurs à terre,  contemporains  des  orogénèses  précambrienne  (Affaton et al, 
1980; M. Villeneuve, 1994,  comm. pers.). Elle reste  toutefois h tester en  prgcisant la 
chronologie de la déformation de long des failles (forages) et en dressant des cartes 
structales  précises  sur la zone. 
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CHAPX XRE IV 
- CHAPITRE IV - 
MODELISATION D'UN PROFIL GRAVIMETRIQUE 
ORIENTE PERPENDICULAIREMENT 
A LA MARGE  TRANSFORMANTE. 
. .  
A- INTERET DE CÉTUDE. 
Lors  des  deux  précédents  chapitres,  la  structure  crustale  de la marge  transformante 
et du domaine  océanique  adjacent a été déduite de profils de sismique  réfraction  orientés 
parallèlement à la direction  transformante. Cette orientation  permet  de s'affranchir des 
variations de structures  liées à la distance à la marge  transformante.  Par  contre, lle laisse 
des incertitudes sur  la structure crustale entre les  profils  de sismique réfraction, c'est à 
dire perpendiculairement à la marge. 
Aussi avons-nous conclu ce travail, consacré à l'étude crustale de la marge 
transformante et du domaine océanique adjacent, par la modélisation d'un profil 
gravimétrique orienté perpendiculairement à la direction transformante. Vitesses et 
densités étant des  paramètres  physiquement  reliés,  les  résultats  de sismique réfraction 
permettent de contraindre  précisément  les  épaisseurs  et  densités en plusieurs  points du 
profil. 
(1) La modélisation d'un profil transverse doit permettre de confirmer et 
préciser les résultats obtenus par les donnCes sismiques: 
Les caractéristiques de la transition continent - océan (gkométrie, 
largeur)  doit  notamment être déterminée,  ainsi que les  structures  crustales  en  bordure  des 
deux  lithosphères  en  contact: 
En base  de  pente  morphologique,  le  profil L8 montre  que  I'tpaisseur  de  la  croûte 
continentale n'est  pas  modifiée  par la proximité du contact. La modélisation  gravimétrique 
doit permettre de déterminer sur quelle distance se fait l'amincissement crustal 
continental. 
A 15-30 km de  la pente continentale, le profil EQR4 montre  que la croiite est de 
nature océanique. Les profils de sismiques rtflexion suggkrent quc c c t k  dcr.ni5r.e SC 
prolonge  jusqu'à la rupture de pente;  ce rtsultat doit être confirmi. 
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(2) De plus, l'utilisation d'un profil gravimétrique d'une longueur de 900 km 
permet  de prolonger les modèles,  vers ]le continent d'une part,  et Yers 
I'sc6an d'antre part. Ceci devrait permettre de savoir si la structure crustale alp 
voisinage de la marge transformante est reprbsentative  de celle des domaines adjacents. 
Enfin, le prolongement vers le continent de la modélisation permet une première 
dktermination de la structure crustale sous la transition continent africain - segment 
divergent. 
Le profil  gravimetrique a étk construit  perpendiculairement à la pente  continentale, 
supposée  représenter la direction  des  structures  transformantes  (Basile t al, 1993; M a d e  
et al, 1993). Cette direction permet de s'affranchir des effets 3D liCs h la marge 
transformante, et valide l'hypothkse d'un modèle 2D, infini de part et d'autre du profil 
utilis6  en  première  approximation  lors de la modélisation. Le profil a CtC construit h pantir 
de données marines et terrestres, projetees le long d'une  direction N- 155. Long de 900 
km, il s'ktend de la frontikre Nord de CBte d'Ivoire la zone de fracture  de Chain. 
( X )  Les dsnnCes marines proviennent  de  deux  profils,  enregistrts 
respectivement lors des campagnes à la mer ATLANTIS 73 et EQUAlkrARGE 88 
(figure 2-92). Nous disposons dans les deux cas des données de bathymGtrie et de 
sismique monotrace  correspondantes. 
(2) Les dsnn6es terrestres proviennent des archives de I'ORSTOM ainsi que 
d'un ensembIe  de  points  enregistrbs en 1988 en collaboration  DMA-IGN-ORSTOM. Les 
valeurs de l'anomalie observée ont CtC coIrigtes de l'effet  topographiquc, afin d'obtenir 
les valeurs de  l'anomalie de Bouguer, directement comparable h I'anornalie h l'air librc 
enregistree en mer (altitude nulle). Cette correction a été effectute pour une densite de In 
lopographie égale à 2.7 &In3  (Bonvalot, comn. pcrs.). 
292 
7' 
6" 
5" 
4' 
3" 
2" 
+ 
: I  * 
-5" -4" -3" -2' -I 
Figure 2-92: Localisation du profil gravirnCtrique modelist.  Ce profil a Cté construit h px t i r  
des profils G1 et G2, entregistds  respectivemenl lors des  campagnes  Atlantis et f3parnarge. 
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La construction  d'un modi3e en deux  dimensions de la repartition des densites en 
fonction de la profondeur est r6alisCe  suivant le principe de la  mod6lisation  directe: 
Un  modkle initial est construit a priori. L'anomalie gravimetrique correspondante 
est calculCe et cornpar& B l'anomalie observCe. Les densites et les Cpaisseurs des 
différentes unites du modkle sont ajustées par essais - erreurs jusqu'i ce que les  valeurs 
calcul& correspondent à l'anomalie observee.  L'adéquation entre anomalies calculCe et 
obsemte est effectute visuellement  (precision de l'ordre de 2 mgd). 
- Mod6llisatisn des dsnn6es. 
2.1- Construction du modiile initial: 
(I) Les Drofiils de sismiaue reflexion  dont  nous disposions pour la section marine 
du profil  nous  ont  permis de construire prtcisdrnent la partie superficielle du mod2Ae en 
secondes temps doubIe, ce jusqu'au toit du socle acoustique qui correspond (i) au 
toit de la couche II en domaine odanique (voir CH-iI), et (ii) au toit des stries deformées 
en  domaine  continental (voir CH-111). 
(2) Ce modèle a ensuite été converti en un modiiIe de repartition des 
vitesses de propagation des ondes P en fonction de la profondeur. Cette 
opération a été réailis& gr8ce aux dsultats conjugues de sismique rtflexion et de sismique 
refraction expos& dans  les CM-II- $ C et CH-III- $ E, respectivement  pour  les  domaines 
océanique et continental. La partie plus  profonde du modkle a été contrainte en  cinq  points 
par  les  modèles vitesse/profondeur issus  des  données de sismique rkfraction.  Entre et de 
part et d'autre des profils,  les  unités du  modèle ont étC inter-polies et prolongCes. 
(3) Enfin, les vitesses du ~notlèle ont éte converties e11 densités, en utilisant le 
diapanme de Barton (1986) (figure 2-93). 
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Fipure 2-93; Diagramme de correspondance densiWvitesse de propagation des ondes P 
(d'aprks Barton, 1986). La loi donnCe  par  Ludwig,  Nafe et Drake  est  indiquCe par un wait  gras. 
2.2- Du modèIe initia1 a u  modèle final: 
a) Description succincte des données: 
Le signal gravimétrique le long du profil peut &re décomposé en quatre secteurs 
distincts  (figure 2-94). 
(1) Sur le continent (-500 à -30 km), la valeur de l'anomalie gravimétrique 
augmente régulièrement jusqu'à la bordure septentrionale du Bassin  Ivoirien  Profond 
(valeurs  comprises  entre -40 et 37 mgal). 
(2) Entre 50 et 170 km, la valeur de l'anomalie gravimétrique décroît vers le 
centre du  Bassin  Ivoirien  Profond jusqu'à atteindre des  valeurs  voisines de -35 mgal, 
pour augmenter à nouveau à l'approche de la  Ride  Marginale. 
(3) Entre 170 et 230 km, le signal gravimétrique est domini par l'effet de la 
transition continent-océan: Une anomalie  positive (35 mgal) est observée sur la bordure 
du continent, immediatement suivie d'une anomalie negative (-58 mgal), localisée h 
l'aplomb de la transition  continent-océan. Cette signature est classiquement observée au 
large des marges continentales: elle marque une transition entre deux domaines 
caract6risks par une répartition différente des densites en fonction de la profondeur 
(Scrutton, 1976;  Bonvalot, 1990; Diament et al, 1986; Verhoef et Jackson, 1991). 
(4) Enfin le domaine octanique (entre 238 et .400 km), loin de la marge 
transformante, est caracterisé par une anomalie négative centrée autour de -17 mgal, h 
laquelle se superpose  des  anomalies  de  longueurs d'onde voisines de 50 km. 
b) ModGIisation des donnkes: 
e Lors de la modélisation, la partie  superficielle du mod&le (de la 
bathymetric au toit du socle acoustique), contrainte par la sismique rtflexion et la 
sismique refraction, a GtC fi ke. De plus, nous avons cherché un modèle pouvant 
rendre compte des données observées sans modification du modèle h la verticale des 
profils des sismique  réfraction  (figure  2-94). 
Nous avons donc  uniquement  fait  varier ( I )  la profondeur  des  interfaces entre les 
profils de sismique refraction, et (2) les  densités dans ila limite  des  valeurs donnies par le 
diagramme de Barton  (figure  2-93). 
0 Selon que l'on modifie l'un ou l'autre des interfaces du mod&les, 
on agit sur une Iongueur d'onde spccifiquc du signal gravimdtrique: 
(1) Les  grandes loneueurs d'ondes du signal gravimétrique sont en premier lieu 
contr6lées par les contrastes de densit6 cau/ssCdiments et croûte/manteau. Les 
valeurs calculCes correspondantes pourront &re modifiées en  faisant  varier la densité 
crustale et la gComCtrie de l'interface croQte/manteau, la bathymktrie &ant supposée 
connue. 
(2) Les  courtes  longueurs  d'onde (ordre de  16-30  de km) sont contr61Ces par des 
contrastes de densité superficiels dans le modble, c'est h dire par les unités 
encadr6e.s  par la bathymétrie et le toit du socle. La bathymCtrie  Ctant  supposCe connue, on 
pourra faire varier la densit6 et la géométrie de l'interface  sédiment/socle  acoustique,  dans 
les  limites  compatibles  avec  les  profils  sismiques  et  I'enveloppc de Barton. 
(3) Enfin, les lonpueurs d'onde moyennes (ordre de quelques dizaines de 
kilomètres) sont essentiellement contr6lCes par les variations topographiques au  
toit du socle. 
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Le secteur océaniuue: 
La structure étant contrainte jusqu'au toit du socle par  les  données sismiques, le 
niveau  moyen de l'anomalie est ajusté en faisant  essentiellement  varier la profondeur du 
Moho. Les longueurs d'onde du signal voisines de 50 km (figure 2-94) paraissent 
con&ôlées par la topographie du socle,  donnée  par le profil sismique. Pour  les densités 
adoptées (2.6  g/cm3 pour la couche II et 2.95 g/cm3 pour la couche III), on obtient le 
long du profil  une épaisseur de  couche II égale à 200WOO m et  une épaisseur de couche 
III tgale à 450W 200 m.  La  profondeur du Moho est comprise entre 12.8 et 13 k m  au 
Sud du profil EQR5. Ces valeurs  d'épaisseurs  et  densités  sont du  même  ordre 
de grandeur que celles données dans d'autres secteurs de l'Atlantique (loin 
de la dorsale et des  zones de fracture)  (Sibuet et Veyrat-Peinet,  1980;  Bonvalot, 1990). 
Le Bassin Ivoirien Profond: 
Le prolongement vers le Nord des modèles déduits de la sismique réfraction 
permet de modéliser le signal gravimétrique observé pour une densité  crustale  de 
2.83 kO.01 g/cm3 et une profondeur du Moho de 21.5 rt: 0.3 km. 
Une courte longueur d'onde (h=15 km), observCe entre 115 et 140 km sur le 
profil (figure 2-94), est en  premier  ordre  contrôlée par la bathymétrie. Cette dernière ne 
suffit cependant pas à expliquer l'anomalie observée. La profondeur des interfaces 
correspondant au toit des  sédiments les plus  profonds et au  toit du socle a donc été ajustée 
jusqu'à une bonne adéquation entre anomalies observée et calculCe. Bien que cette 
géométrie soit théoriquement compatible avec le profil de sismique rkflexion, il est 
probable,  étant donnée la longueur  d'onde du relief  modklisé,  que  cette  anomalie  soit  liée 
à un effet 3D de la bathymétrie. 
La structure superficielle de  la  bordure  septentrionale du Bassin  Ivoirien est en 
partie contrôlée par les études  géologiques  antérieures  (Spengler  et  Delteil,  1974) (voir 
figure 2-88). Elle est caractérisée par une terminaison  abrupte du  bassin sédimentaire 
contre la Faille Bordière,  dont le jeu  vertical  pourrait  atteindre 5 k m  (Spengler et Delteil, 
1974).  L'anomalie  positive  associée à la transition  entre  le  continent  et le segment étiré est 
ajustée en introduisant un  brusque  dénivelé  du Moho sous la bordure 
septentrionale du bassin (13 km de  dCnivelé  réparti sur une distance de 10 km) ,  situé 
à l'aplomb de la Faille Bordière. 
9 Le secteur continental (ci terre): 
En conservant la  densité  crustale  modClisie sous le Bassin Ivoirien Profond, le 
signal gravimétrique moyen est parhiternent tnotldlis6 pour  une profondcur du 
Moho égale B 35.5 -f- 0.35 km. . 
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figure 2-94: Modelisarion  tlirecre d'un profil  gnvimClrique  (localisarion sur la figure 2-92). 
(a) anomalies calcul&s &-) et observks ( O )  ; (11) rnodCle densirCIprofondeur final; (c) agrandissement 
de la portion dc profil conwainre  par  les  tlonnCes de sismique rtmction. Les dcnsitts sont indiquees 
en gcrn3, les vitesses  (ihllique)  sont indiquCcs en km/s. 
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La Ride Marginale et la transition continent-océan: . 
Les  anomalies  étant  ajustées sous les domaines  océanique et continental  loin  de  la 
transition  continent-océan, la structure  densittYprofondeur  au  voisinage de cette transition 
peut être testée,  toujours  en  utilisant la double  contrainte  des  modèles  issus  de la sismique 
réfraction  et  des  profils  de  sismique  réflexion  (structure  superficielle): 
(1) Sous la bordure océanique, .la modélisation montre que la structure 
crustale observée au niveau du profil EQR4 peut être prolongée jusqu'à la 
rupture de pente. Seule, I'épaisseur de l'unité intermédiaire entre croûte et manteau 
semble s'épaissir à l'approche du continent, pour atteindre une épaisseur voisine de 
2 km. 
(2) Sous la bordure continentale, les interfaces sont modifiés entre les profils  de 
sismique réfraction. Toutefois, nous autorisons de légères modifications au toit des 
sédiments les  plus  profonds et au  toit  du socle sous ces profils, ce dans une limite de 
+300 m. Ce degré de liberté est lié dans  le premier cas au fait que l'interface soit 
fortement  pent6  perpendiculairement au profil  (pente  d'un  bloc  basculé), et dans  le  second 
cas  au  fait que la position  précise de cet  interface  n'est  pas  connue avec précision par les 
données  de  sismique  réfraction (voir seconde partie, " 7 1 ) .  
L'anomalie positive observée à Ia verticale de la Ride Marginale 
représente l'influence du relief de la Ride Mapinale par rapport au Bassin Ivoirien 
Profond et au domaine océanique, ainsi que "l'effet de bord" lié h la transition entre 
domaines  continental  et  océanique: 
(1) La structure superficielle (du  toit  des sédiments au toit du socle) permet  de 
modéliser l'inflexion  observée sur le signal gravimétrique h une distance de 175 km 
environ sur le  profil. Les valeurs  de l'anomalie gravimétrique entre 150 et 180 km sont 
ajustées si l'on introduit un relief de 1.5 km  environ au toit du socle et de l'unité sus- 
jacente, entre  les  profils EQR3 (axe  de la Ride Marginale)  et L8 (pente  continentale). 
(2) La urofondeur et la Péométrie du Moho sous la transition continent-océan 
contrôlent par contre l'amplitude et la Iongueur  d'onde de la signature gravimétrique 
associée à la transition continent-océan. En respectant le contrôle de la sismique 
réfraction,  cette  signature  est  parfaitement  modélisée  pour une profondeur du Moho sous 
la  bordure  continentale égale h 21.4k0.2 km à 3 km de la rupture de pente. I1 apparaît 
qu'une variation,  même  Iégh-e (de l'ordre de 300 In) de la profondeur- du 1110110 sous la 
bordure  continentale suffità faire varier de manière  conséquente la  valcur de I'anornalie 
calculCe (ordre de 10 rngal). De même, une pente moins abrupte ( l u  Moho sous in 
transition  continent-ocCan ne  permet  plus de modéliser la diff6rcnce  tie 85 mgal entre les 
pics  positif  et  négatif  de  l'anomalie observte. 
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La densit6 emstale peut être l$g&rement  modifi6e (de l'ordre de 0.615 g/cm3>, si 
l'on modifie conjointement la profondeur du Moho de 250-306 m. -Une variation 
supCrieure ne peut par contre &re cornpensee de la sorte  pour  rendre  compte  des données 
observges. 
3.1- des informations  confirmant  et csmpICtant les rCsultats issus des 
donn6es sismiques: 
. .  
Le modèle propos6 reste tout  au long du profil compatible avec les  résultats issus 
des données de sismique  refraction. 
De plus, il apporte des informations complémentaires sur  la structure crustale, 
perpendiculairement 3 la  marge  transformante. Il indique ainsi que: 
(I) La structure crustale ocdanique anormale modélisée à 15-30 km de la 
marge  (profil EQW4) se prolonge jusqu'h la rupture de pente, comme  le 
suggéraient les profils de sismique reflexion orientés transversalement à la marge 
transformante. 
(2) la croûte  continentale  ne  prksente  aucun  amincissement  crustal 
perpendiculairement h la marge transformante, ce jusqu'h 3 km de  la  rupture  de pente. 
L'amincissement crustal 5 l'approche de ia transition continent-odan est  par  conséquent 
extremement rapide sous la bordure continentale, et la pente du  Moho est largement 
supérieure h la pente  morphologique. 
(2) La transition continent-océan, h I'échelle  des outils d'investigation,  peut Ctre 
modClisCe comme un simple  interface  situé B la rupture  de  pente. 
(3) La Ride Marginale est caractérisée, sur le profil, par un  relief au toit du socle 
acoustique (toit de la sCrie sédimentaire la plus profonde) dont l'amplitude pourrait 
atteindre 1.5 km entre les  profils EQR3 (axe de  la  Ride  Marginale) et L8 (base de pente 
morphologique). Ce relief peut indiquer soit un  épaississement crustal sous la Ride 
Marginale, soit un relief  local.  Seule  l'interprétation  de  profils  supplémentaires, orientes 
perpendiculairement h la  Ride Marginale, pourrait permettre dc savoir si ce relicf est 
représentatif de la structure crustale globale sous la Ride. I I  faut  toutefois  noter cpc I C  
profil gravimétrique recoupe la bordure d'un bloc  basculé sur la  Ride Marginale. Ccci va 
dans le  sens  d'une  extension l imit& de ce relief pe~pcr~diculai~~mcnt au profil. 
t 
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3.2- Prolongement  de la structure  crustale  vers  le  continent  et  vers 
l'océan: 
a) Evolution de la structure crustale vers l'océan: 
La modélisation  d'un  long  profil  gravimétrique sur le domaine  océanique  indique 
que  la structure crustale  observée  au  voisinage de la  marge  n'est pas 
représentative  de la structure  de  l'ensemble du Golfe de Guinée. Avec 
l'éloignement à la marge, la croûte océanique présente  en effet une structure typique  des 
domaines  océaniques  stables  avec  des  épaisseurs  de  couche II et couche 111 
respectivement de 2 et 4.5-5 km. L'influence de la  marge transformante sur l'accrétion 
semblerait, d'après ce modèle, débuter à une distance de 50-60 km environ de la 
transition continent-océan. Cette influence se manifeste sur les modèles par un  
amincissement  progressif de la couche III déjà perceptible à la verticale du profil EQR5 
(voir seconde partie, CH-II). Lorsque la croûte  devient  très  mince (4 km environ), elle est 
remplacée en profondeur  par une unité  de  densités  intermédiaires  entre  croûte  et  manteau 
s'épaississant h l'approche de la marge. Ces observations constituent un argument 
supplémentaire à l'interprétation  de la structure  crustale  proposée  dans le chapitre 2-11. 
b) &volution de la structure crustale vers le continent: 
La prolongation du modèle  vers le continent  montre  que: 
(1) L'épaisseur  crustale  reste  globalement  identique  (comprise entre i4 et 17 km) 
sur toute la longueur du segment  divergent. 
(2) La transition  entre  les  épaisseurs  crustales  calculées sous le  segment  divergent 
et sous le continent s'effectue sur une distance de 10 km, h In verticale des  accidents 
constituant la faille bordière  (figure 2-45). 
Ces deux résultats  montrent que comme au voisinage  de  la  marge  transformante 
de Côte d'Ivoire-Ghana, la structure crustale du Bassin Ivoirien Profond ne 
semble pas avoir été affectée par la proximitt? d'une zone transformante de 
grande ampleur. Notamment,  dans  les  deux  cas la croûte semble dCcoupCe h I'emporte- 
pièce par  les zones transformantes.  Ces  observations s'intègrent bien dans u n  nlodèle 
d'évolution du bassin en pull-apart, limité au Nord et nu  Sud par deux zones 
décrochantes majeures localisant sur une très faible distance In subsidence et 
l'amincissement du  segment  divergent. 
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troisième partie: 
STRUCTURE  CRUSTALE 
et MODELE DE FORMATION 
de la MARGE  TRANSFORMANTE de Côte d'Ivoire-Ghana 

A- RAPPEL DES PRINCIPAUX RESULTATS: 
I- Structure crustaIe de la Marge Transformante et du 
Domaine Océanique adjacent. 
L'utilisation conjointe de données de sismique réflexion multitrace, sismique 
réfraction et gravimétrie nous a permis  d'approcher  l'évolution  de la structure crustale h 
l'approche de la transition  continent-océan (1) de la marge  Ivoiro-Ghanéenne d'une part 
(voir seconde partie, CH-IU)l et (2) du domaine océanique adjacent d'autre part (voir 
seconde partie, CH-II). Les  principaux  résultats  sont  les  suivants: 
1.1- Structure crustale du domaine continental: 
(1) A I'échelle de la sismique réfraction, la marge Ivoiro-Ghanéenne est 
caractérisée par une loi de  vitesse  de  propagation  des  ondes P avec la profondeur  typique 
d'une  marge  continentale  divergente à regard  Ouest: 
La croûte  supérieure  est  découpée  par  des  blocs  basculés h vergence  Ouest. 
La croûte continentale est  amincie  parallèlement h la marge transformante sur 
l'ensemble du secteur d'étude, d'un facteur 2.5 à l'Est de 2"50'W, et d'un facteur 5 h 
l'Ouest  de 3"W. 
La transition  continent-océan semble s'effectuer i l'Ouest du segment  divergent 
sur une distance inférieure h 15 km, vers 4" de longitude W . 
Ces caractéristiques  ne sont pas altérées sous la bordure  méridionale 
transformante du continent et sont  observées  jusqu'h une distance de 5 km de la rupture 
de pente,  interprétée comme la transition  continent-océan. Par ailleurs, aucun 
amincissement crustal n'est  mis en évidence par  les  données,  perpendiculairement à la 
marge  transformante. Le seul  témoin du contact  transformant h I'échelle  crustale semble 
être un litage de la croûte, observé sous la pente continentale (profil L8). 11 pourrait 
marquer  les  effets d'un métamorphisme lié h l'histoire  tectonique  et  thermique  de la marge 
(voir seconde partie, CH-III-D ef  C). 
(2) A l'échelle de la sismique réflexion, les ef'fcts (111 paldo-coulissernent 
dominent sur la bordure méridionale du segment divergent. ils se manifestent par unc 
intense déformation de la couverture sédirncntaire et masquent In structure crustale 
profonde. L'intense déformation  (faciès chaotique sur les profils tlc sismique riflexion 
multitrace) est  limitée B la bordure de la marge, c'est-B-dire B la Ride Marginale et aux 
Rides Mineures (figure 1). Elle caractérise la marw transformante proprement dite. Au 
coeur dan bassin, la diformation liie au mouvement transformant est beaucoup plus 
limitée et se traduit par le rejeu de quelques  accidents  majeurs (voir seconde partie, CH- 
III-c et C). 
La structure globale de la marge Ivoiro-Ghanéenne  apparait compatible avec un 
modi% d'CvQlution de la marge en "mCga-puI1-apart" limite, au Nord par la 
failk bordikre de CGte d'Ivoire, prolongement oriental de la zone de fracture de Saint- 
Paul, et au Sud par le continent Brisilien, aujourd'hui h plus de 4080 km  de la marge 
(voir seconde partie, CH-%I%-@ etH). 
1.2- Structure crustale du domaine odaniaue: 
Le domaine océanique adjacent h la marge transformante de @&e d'ivoire-Ghana 
prisente une structure crustale de plus en plus anormale h l'approche de la transiton 
continent-océan: 
(I.) A l'Cchelie de la sismique r@fraction, la croiite ockanique s'amincit 
progressivement au detriment de la couche IlII odanique. A une cinquantaine de 
kilomktres de la marge, Mpaisseur crustale est normale  (environ 5.5 km), quoique se 
situant dans les limites inférieures des valeurs standards reconnues pour la croûte 
océanique Atlantique, comprises  entre 5.5 et 7.5 km. Elle  s'amincit progressivement vers 
la marge pour atteindre une épaisseur voisine de 3.5-4 km. L'analyse etétaiIlCe de la 
répartition des vitesses de  propagation  des ondes P montre, au voisinage de la marge, 
d'importantes variations horizontales des gradients de vitesses (variations d'un facteur 
100 le long du profil)  interprétkes comme les  marqueurs  d'hétCrogén6ités crustales (voir 
seconde partie, CH-JI-C et  El ) .  
(2) .A l'$cheik de la sismique réflexion muItitrace, la croûte ocCanique 
est d'autant plus hétérogène que l'on s'approche de la marge transformante. Les profils 
sismiques orientes  transversalement h cette dernière suggkrent  que  la croûte est de nature 
océanique jusqu'h la rupture de pente interprétee comme la transition continent-océan 
(voir. seconde purtie, CH-II-D et E2). 
Une image sismique comparable caracterise des contextes gtodynarniques 
particuliers  tels que la proximité  des zones de  fractures, les  ocdans à taux  d'accrktion trks 
faible (< 1.5 cm/an). Ces cas sont caract6risés par u n  gradient gtothernlique 
anormalement faible sous la dorsale lors de l'accrétion. I1 en résulte un budget 
magmatique réduit sous l'axe d'expansion,  insuffisant  pour créer une croûte océanique 
continue. Cette dernière est dans  ce  cas en partie  constituée de matériel mantellique plus 
ou moins altéré (voir seconde partie, CH-II-F). 
1.3- La transition continent-océan le long de la marge transformante: 
La modélisation des profils de sismique réfraction orientés parallèlement à la 
marFe transformante suggèrent que la transition  continent-océan s'oppère entre le profil 
L8 et la rupture de pente, soit sur une distance  inférieure à 5 km. 
La modélisation d'un  profil  gravimétrique orienté transversalement B la marge 
transformante et contraint en cinq  points  par  les  données  de  sismique  réfraction,  confirme 
et précise ce résultat: il apparait en effet qu'à  l'échelle  des outils employés, la transition 
continent-océan peut être imagé comme un simple  interface  localis6 A la rupture 
de pente structurale. Le  modèle  gravimétrique  montre  par  ailleurs  que 
l'amincissement  du  domaine  continental, à l'approche de  la transition 
continent-océan, est réalis6 de manière abrupte sur une distance n'excédant pas 
3 km (voir seconde partie, CH-IV). 
2- Conclusion: le système marge transformante/domaine 
océanique  adjacent  est-il  stable à I'échelle  des temps 
géologiques ? 
(1) La structure crustale de la marge  de  Côte  d'Ivoire-Ghana dtf ini t  une marge 
transformante "id6ale". En effet, les  caractCristiques structurales des marges 
transformantes (voir pl-enzière partie, CH-ï) s'expriment ici de manière extrême: la 
transition  continent-océan  généraiernent  réalisée sur quelques  kilornktres  parait  réduite au 
minimum (interface à l'échelle des outils employés), l'amincissement crustal sous la 
bordure continentale qui s'opère généralement SUI- quelques dizaines de kilomètres h 
l'approche de la transition continent-octan, s'effectue ici sur une distance n'exctdant pas 
3 km; la pente du Moho est 3 h 10 fois plus abrupte que SOLIS les autres marges 
transformantes  connues (voirpremière purtie, CH-!). 
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(2) Le contraste de densites de part et d'autre de' %a  transition. 
continent-ocean observé le long des  marges transfomantes (voir première  partie, CH- 
J-C) est ici particuli8rement  exacerbé et  se traduit p a  une topographie accidentée de la 
marge, que se soit au niveau de la pente continentale ou du Moho. Un tel contraste de 
densités implique une  contrainte horizontale le long de la paléo-frontière de plaques, 
orientée du continent  vers I'oc6a.n. Le probkme de la  compensation  (actuelle t passee) de 
cette  contrainte se pose donc. 
La formation d'une chaine de montagne (raccourcissement) ou d'un rift 
(Ctirement) engendre également une topographie au toit et en base de croûte. Cette 
topographie, instable dans le temps,  tend B Etre gommée en surface par erosion (ou 
comblement) et en profondeur par fluage de matériau  ductile (Royden et al, 1983; 
Bird,  1991;'  Kruz et al, 1 9 9 1 ~ ) ~  les deux  phénomènes ttant accompagnés de 
rCajuustements verticaux. 
Les modèles numtriques disponibles  (Todd et Keen, 1989; Reid, 1989)  suggèrent 
que, sous les  marges transfomantes, les conditions de pression et température rendent 
possible de tels mécanismes de compensation.  Notamment un fluage de mattriau ductile, 
transverse h la marge et orient6 du  continent vers l'océan est attendu lors du 
rapprochement dorsale odanique/rnarge (voir première partie, CH-11). La nature des 
reajustements verticaux reste peu exploree (Todd et Keen, 1989; Verhoef et Jackson, 
1991) surtout si l'on considère l'ensemble du systkme marge-domaine o c h i q u e  
adjacent. 
Nous alIons,  dans les paragraphes  uivants,  tenter el'6valuer tes 
contraintes que peut apporter I'6tude crustale d'une marge transformante 
sur ie comportement thermo-rn6canique et rhéologique du systhme marge- 
domaine ocCanique adjacent. 
B - U N  FLUX DE MATIERE A . T R A V E R S   L A   T R A N S I T I O N  
CONTINENT-OCEAN ? 
1- Confrontation de la structure  de la marge  t des 
modèles  numériques  d   formation  desmarges 
transforrnantes: 
1.1- Prévision  des  modèles  numériques de- formation-  des  marges 
transformantes: 
Comme  nous  l'avons  indiqué antérieurement (voir  première  partie, CH-II),  les 
mod&Ies  numériques  prédisent  l'existence  d'un fluage de croûte inférieure ductile orienté 
du  continent  vers  l'océan. Ce fluage  serait  lié  aux  conditions  pression-température  sous  la 
marge et permettrait de compenser, en partie, la différence de densité des deux 
lithosphères  adjacentes. 
L'existence d'un tel  fluage  s'inscrirait  dans  la structure crustale de la marge  et du  
domaine océanique adjacent (1) sous la bordure continentale par un amincissement 
crustal, et (2) sous la bordure océanique par un épaississement et une hétérogénéité 
crustale ainsi que par un probable plaquage de matériel continental sous la croûte 
océanique. 
1.2- Comparaison avec la structure crustale de la marge: 
Ces  hypothèses se révèlent être incompatibles avec la structure crustale obtenue 
pour la marge transformante de  Côte d'Ivoire-Ghana (voir seconde pnrfie): d'une  part 
l'amincissement  crustal  sous le continent  est  négligeable,  d'autre  part  la croûte océanique 
est anormalement mince. Le modèle d'accrétion de la croûte océanique proposé ne 
nécessite par ailleurs pas l'intervention de matériau continental pour expliquer 
l'hétérogénéité crustale  océanique  observée. En effet, il semble qu'une croûte océanique 
anormalement  mince  soit  également  anormalement  hétérogène (voir seconde pcrrtie, CH- 
II) .  
1.3- Conclusion: 
L'hypothèse  d'un flux de  matière  continentale  important  li6 h l'histoire  de la rnarge 
est clairement  réfutée  par  nos  résultats h I'échelle  des outils d'investigation, c'est h dire h 
I'échelle  crustale.  Même  lors du passage de la dorsale le long de la marge,  6vkncnlent qui 
correspond h la période la plus  favorable  pour de tels  échanges, le fluage de rnatdriel  n'a 
pas compensé la différence de densité cntre les deux  lithosphkres. 
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Toutefois, deux types d'échanges potentiels ne.  peuvent &re déceles par 
l'utilisation des outils sismiques et gravimétriques. I1 s'agit: 
(1) d'6ventuelles  contaminations pétrolsgiques pouvant intervenir B l'ichelle de 
l'échmtillon. Seule l'ktude pbtrologique d'dchmtillsns pourra  renseigner sur l'ampleur de 
cette contamination. 
(2) par ailleurs, on ne peut  exclure  I'hypothCse d'un fluage de materiel  InanteIlique 
h travers la transition  continentlockan; un tel m6canisme ne saurait être apparent sur les 
données de sismique r6fraction ou de  gravimbtrie,  sachant que le  manteau  lithosphérique 
presente, il 1'6chelle  des outils d'investigation, des caracteristiques similaires en domaine 
continental et en domaine sc6mique. 
Ces deux types de potentiels échanges de matières ne présentent toutefois pas 
d'intkrêt  pour un évenfuel  équilibrage de la marge, le manteau  offrant  des  vitesses et des 
densit& de même  ordre  de  grandeur sous les deux domaines. 
2- Pourquoi cet k a r t  aux modèles? 
2.31- Introduction: 
Le fluage d'un matériau dépend de sa viscosité, ainsi que de l'intensité des 
contraintes environnantes. La  viscosité dépend, en premier ordre, de la pCtrologie des 
roches et des  conditions  pression-temperature (voir premidre partie, CH-11). 
L'absence de fluage crustal h travers la transition continent-océan indiquk  donc 
des températures insuffisantes pour l'intensité des contraintes et les durées impliquées 
dans 1'Cvolutisn de la  marge., 
2.2- Evaluation des possibilitC de fluage 31 travers la transition continent- 
océan: 
a) Estimation des contraintes horizonales Q travers la transition eontinent- 
ocean: 
Un gradient de pression lithostatique horizontal existe de part et d'autre de la 
transition  continent-ocean,  inhérent h la juxtaposition de  deux croûtes d'épaisseurs et de 
nature  (donc de densités)  différentes. Ce gradient de pression  peut être &valu6 de  manière 
simple en calculant la différence de pression  lithostatique existant de  part et cl'a11tre de la 
transition  continent-ocean: 
Les courbes de pression  différentielles  ont CtC calculies au stack actuel h partir  de 
la structure crustale modtlisée le long du profil gravim6triquc (figure 3- la). La 
différence  de  pression lithostatique a été calculée entre la croûte océanique et l'axe de la 
Ride Marginde (figure 3-1). 
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Fieure 3-1: Contraintes d'origine litl~ostatiqucs  calcultes  entre la bordure continentale et IC 
domaine ocCanique adjacent (b) et  liies h la juxtaposition de deux lithosph&res prCsentanr des rtpartitions de 
densids en fonction de la profondeur diffhntes  (a). 
b) Gradient de pression,  ?radient  p6othermiaue,  et  implications sur IC 
fluaye pour le STADE ACTUEL: 
La courbe (figure 3-lb) montre  que la pression est orientée du continent vers 
l'océan. La différence  de  pression  lithostatique  atteint un maximum de GOO bar (GO MPa) 
à une profondeur de 10 km. Elle décroit  ensuite  rapidement  pour  n'être  plus  que  de 100 
bar (10 MPa) à 20 km de  profondeur.  Ces  contraintes sont de l'ordre  de  grandeur de la 
pression  lithostatique  considérée à une  profondeur  comprises entre 0.5 et 2.5 km sous la 
croûte continentale. (A titre indicatif, la pression lithostatique en base de croûte 
continentale  est de l'ordre de 800-1000 MPa). 
Pour  une température, une  profondeur  et  une contrainte  déviatoriquc  données, les 
propriétés  de  fluage de part et  d'autre de la  transition  continent-océan  sont différentes, d u  
fait de la rhéologie  des  roches. Les roches du manteau,  gouvernkes par le comportement 
de l'olivine, sont plus résistantes que les roches de la croiîte continentale infCrieure, 
rkgies  en premihre approximation par le comportement du quartz, ou plus  probablement 
de la diopside (Rmalli et urphy, 1986; Burov et al, in prep.), 
Si les conditions pression-temp6rature sont insuffisantes pour que les roches 
mantelliques fluent sous le domaine océanique, le fluage de matériau continental vers 
l'océan est impossible. 
Les lois de comportement rhiologique de l'olivine montrent que celle-ci se 
dCfome ductiXement pour des contraintes de l'ordre de 60 MPa si les  tempCratures sont 
supérieures ii 700°C (pour un taux de déformation de 10-18 s-I), voire 800°C (pour un 
taux de dtfomation de 10-15 s-1) (figure 3-2) (Wiens et Stein, 1983; Kusznir et Park, 
1986). 
. .  
' A 80 Ma, la profondeur de l'isotherme 700°C est de l'ordre de 45 km environ 
d'aprks le modèle de refroidissement de la lithosphère octanique de Parsons et Sclater 
(1977). On peut donc exclure tout fluage mantellique sous les conditions pression- 
température  actuelles. 
Par ailleurs, les matériaux de la  croûte  eontinentale  se  déforment  ductilement  sous 
une  contrainte de 50MPa pour des  températures  supCrieures h 300°C si l'on  considère une 
rhtologie du quartz, et pour des températures  sup6rieure.s h 400°C si l'on  considhre  une 
rhéologie du diopside (pour des taux de diformation de l'ordre de IO-1Gs-l) (figure 
3-ab) (Kusznir et Park, 1986). Pour des gradients gkothermiques de l'ordre de 18- 
20"C.km-1,  la tempirature A 23 km serait de l'ordre de 400-450°C. On se situe ici h la 
limite thiorique de fluage potentiel des roches  de  la  croûte  inférieure.  Pour une contrainte 
plus faible, de l'ordre. de 10 MPa calcul& en  base  de croûte continentale (figure '%I), le 
fluage est donc la encore impossible. 
En conclusion, les conditions  de Fffessisn-tePnpCrat~xre  actuelles 
excluent  tout fluage de mat ihe  ductile B proximité  de la transition 
continent-oc6an. 
b) Gradient de pression, Irradient  ~Csthermique, et implications  sur IC 
fluaye LORS DU PASSAGE DE LA DORSALE: 
C'est lors du passage de la dorsale le long de la marge que les conditions 
thermiques sont les plus favorables h un  éventuel  fluage (le math-iau continental vers 
I'octan: I'épaisseur fragile h l'axe de la dorsale est alors moindrc ct les gradients 
géothermiques  Clevés. 
Fipure 3-2: Diformation de l’olivine calculée en fonction de l a  température pour diff6rcnts taux de 
d6formation (d’aprks Wens et Stein, 1983). 
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Pour des temperatures au moins égales à 1000°C prddites par les modèles 
numdriques de formation des  marges transfomantes (figure 1-12) (wirpremiire partie, 
CH-II), il suffit en effet d'une contrainte de 0.7 5 7 MPa pour que les peridotites se 
déforment ductilement (Girardeau et al, 1988). Les mat6riaux constituant la croûte 
continentale, moins resistants que les péridotites seront egalement susceptibles de fluer 
puisque les modèles prédisent une diminution de  la viscositC d'un facteur 100 entre 12 et 
25 km de profondeur, sur une distance h la marge égale h 38 km (figure 1-16>. Les 
résultats de la modélisation de la structure crustale, qui ne montrent aucun fluage 
perceptible  l'échelle  des  outils  sismiques,  sugg6rent que la viseosid est surestim6e dans 
les msdkles numdriques de formation  des  marges trmsformmtes. 
La temperature, paramktre conditionnant en premier ordre la viscositb B une 
profondeur donnde (voir prernibre partie, CH-II-B), est donc probablement plus faible 
que ne le prédisent les  modèles, du moins en ce qui concerne la marge transformante de 
CGte d'Ivoire-Ghana. Nous voyons deux causes majeures il la mdsestimation des 
conditions thermiques au voisinage  de la transition continent-océan, que nous allons 
développer  dans les paragraphes  suivants: 
(1) Les gradients gCothermiques sous la dorsaie et la lithosph5re 
oceanique adjacente sont supposCs typiques d'une croûte ocCanique 
'normale' se refroidissant selon le modele de Parsons et Sclater (1977) (Todd et Keen, 
1989). Or nous avons montré  dans un précddent chapitre (voir premi2re purlie, CH-lI) 
que le  gradient  géothermique,  lors de l'accrétion,  dtait  anormalement  faible,  probablement 
comparable  aux  conditions  thermiques observtes au voisinage  des  zones  de  fracture  intra- 
odanique. 
(2) La conduction de chaleur  est suppos6e se faire B travers un  
simple interface séparant les  lithosphères continentale et oc6anique, et la quantitd de 
chaleur  transmise  vers  le  continent est instantandment  renouvel6e par conduction dans la 
lithosphère oceanique (Todd et Keen, 1989). Là encore, ce que nous savons de la 
structure crustale ocdanique et de sa mise  en place suggèrent que cette  approximation  ne 
semble pas justifiée. 
* Les temnératurcs sous le svstkme rnarqe tr%nsforrnante/dsrnairle 
océanique adjacent: 
1) Evaluation du gradient g6othermique sous la dorsale lors (le l'accrétion: 
D'aprks les modèles de ripartition ties tempgratures  sous la zone  de fracture de la 
Romanche  proposés  par  Engeln et al ( 1986) puis Chen ( I988), une profondcur de 23 k m  
(profondeur  maximale de la base de la croûte  continentale  sous la marge  d'après les 
modèles  crustaux)  correspond  sous  l'axe de la dorsale à la profondeur de  l'isotherme 
850°C (figure 3-4a). A 5 Ma,  cette  même  profondeur de 23 km n'est plus  qu'à 75OOC 
sous la croûte ocCanique (figure 3-4a). Le gradient géothermique au voisinage 
des zones de fractures est donc fortement abaissk par rapport au modèle 
thermique utili& par  Todd et Keen,  qui  implique  qu'une  tempkrature de 75OOC n'est 
atteinte  qu'après 23 Ma à une  profondeur de 23 km  (figure 3-4b). 
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e Le modkle propos6 par Engeln et al puis Chen ne prend par ailleurs pas 
en compte le refroidissement de la lithosphhe ocCanique par circulation 
hydrstherrnale. Or l'influence d'un tel phCnom&ne sur le gradient péothemique 
oceanique a pu h maintes reprises &.re observCe (Cannst, 1990) et rnodtlis6e (Lin 
et Parmentier, 1989). Dans les contextes d'aecr6tion "froids" notamment, la 
lithosphkre 6paisse permet la circulation de fluides jusqu'i des profondeurs 
supdrieures i3 10 km (Calvert et Potts; 1985, @annat, 1990). Pour un taux 
d'accr6tion faible (2 c d a n ,  taux double), les modkles de Lin et Parmentier 
(1989) montrent que la  profondeur des isothermes et la limite fragile/ductile varie 
du simple au double si l'on tient compte de la circulation  hydrothermale  (figure 3- 
5). Les valeurs de profondeur des isothermes moddistes par Chen au  voisinage 
des  zones de frature  sont  donc  probablement  sous-estimées. 
a 
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Fieurc 3-5: 
Structure thermique (a gauche) cl lignes de flux (3 droite) calculdes pour un  modblc dc tlorsalc lcntc (2 cndan) (a) 
sans refroidissement hydrothermal et (b) avcc refroidissement hydrolhern~al. Ln IithosphErc fragile est indiquCe 
en gris6 (la limite inferieurc est  donnie par I'isothcnnc 700°C. Lcs isolhcrmcs sont espaces de 100°C. (d'aprhs 
Lin c l  Parmentier, 1990). 
* Enfin, si l'on considère que la  largeur de crocte odanique anor~nalement 
mince et hCtérogène reprtsente la largeur du  segment de dorsale affecté par u n  
gradient gkothermique rkduit, il  est possible que 'l'effet de bord froid' (voir 
seconde partie, CH-61) soit particulièrement étendu dans le cas (le In marge 
transformante de Côte d'Ivoire-Ghana. Une structure crustale anormale est en 
effet  modélisée jusqu'à une distance de 30-50 km de la transition  continent-océan, 
supérieure à la vingtaine de kilomètres observée au voisinage des zones de 
fracture  (Louden et al,  1986;  Prince et Forsyth,  1988;  Forsyth, 1992). 
Malgré ces  deux  restrictions, le modèle  de  répartition  des  températures  en  fonction 
de la profondeur sous les  zones  de fracture proposé par Engeln et al (1986) et Chen 
(1988) semble une bonne approximation de la structure thermique sous la 
bordure  océanique au voisinage  de la marge.  transformante  de  Côte 
d'Ivoire-Ghana. 
/2) Efficacité de la  transmission de chaleur par conduction: 
Dans les modèles  proposés au voisinage  des  marges transformantes (Todd et 
Keen, 1989; Reid, 1989), comme au voisinage des zones de fracture (Chen 1988; 
Sandwell, 1984; Shen et Forsyth  1992),  le  coefficient  de diffusivité thermique K, défini 
par la relation ~=k/pCp (k exprimant la conductivité thermique; p, la densité et Cp, la 
chaleur spécifique) est supposé ê&e celui d'une  croûte océanique standard. Les  valeurs 
utilisées sont de 10-6  m2.s-1 pour  Chen  (1988) et de 0.8 10-6  m2.s-1  pour  Todd et Keen 
(1989),  Sandwell  (1984) et Shen et Forsyth  (1992). Or la structure crustale au voisinange 
des zones de fracture  est, comme nous l'avons montré, très hétérogène:  cette 
hétérogénéité est liée au  mode  d'accrétion  discontinu  propre h ce type  de  contexte  auquel 
s'ajoutent,  sur le côté actif  de  la  transformante, les effets de la tectonique (voir secutde 
partie, CH-II). II est probable que la conductivité thermique horizontale soit dans 
ce cas diminuée, dans des proportions qu'i l  est difficile d'estimer sans étude plus 
spécifique. 
0 Par ailleurs, la circulation  hvdrothermale,  probablement  importante  comme  nous 
avons pu le souligner h maintes reprises, augmente significativement la conductivité 
thermique verticale de la croûte océanique,  en favorisant la déperdition de chaleur 
vers la surface. . 
I1 est probable  qu'au voisinage de la marge, la Conductivité 
verticale devient plus efficace que la conductivité horizontale. Vis h vis de la 
transmission de chaleur, la transition entre la ride  d'accrétion  de structure thermique 
'normale' et le continent ne peut pas, dans ce cas, être considkrke comme u n  simple 
interface, et la simplification utilisée dans les modkles de formation des marges 
transformantes  apparait  éronnée. 
L'importance de ces processus sur la quantil6 de chaleur transnlisc vers le 
continent  reste  toutefois àquantifier. 
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0 Implications sur %e fluage des matCriaux de la croûte et du 
manteau: 
D'api% les mod8les  cinCmatiques  de 1' tlantique Equatorial (Sibuet et Mascle, 
1978; Klitgord et Schouten, 1986; Niirnberg et ler, 1991), la vitesse d'accrétion 
aurait pcit Stre de. l'ordre de 4cdan  il y a environ 8 
En admettant que la structure thermique proposée par Engeln et aI (1 986) le long 
de la zone transfomante de la Romanche est représentative de la structure thermique au 
voisinage de la marge transformante, un point situ6 en base de croiite continentale 
(profondeur de 23 km) est en  contact avec des températures comprises entre 850°C et 
756°C  durant 10 
De nombreuses études s'accordent  pour interpréter l'isotherme 750°C comme le 
toit du manteau de comportement  ductile  (pour une rhéologie de l'olivine),  pour un taux 
de dkformation compris entre lO-l3 et 1O-l6 s-1 (Caristan, 1982; Kirby, 1983; Wiens et 
Stein, 1983; Kuzsnir et Park, 1986; Chen,  1988). La durée de 10 Ma correspond donc 
thCoriquement h la période pendant laquelle les matériaux de la croûte continentale 
infdrieure, de moindre risistance (Carter et Tsenn, 1986; Kuzsnir et  Park, 1986) seraient 
B même  de  Ruer  vers le domaine odanique. 
Toutefois, aux températures  considérées,  la viscosité.des roches du manteau  reste 
élevée: elle serait en effet de l'ordre de 5.1021-5.1023 poises (= 5. 102()-5. Pas) pour 
la dunite (Carter, 1976). Un matériau  visqueux de comportement Newtonien,  caractkris6 
par  une viscosid Q et une constante de cisaillement p, est susceptible dc se déformer 
ductilement pour une durée supérieure ou  Cgale h a: défini par "-/p. Si l'on considkre 
une constante de cisaillement p=0.72 MPa  dkfinie pour le manteau supérieur (Poirier, 
1985),  on obtient des valeurs de a: comprises entre 21 et 2.1 .lo3 Ma. Ces valeurs sont 
nettement  supgrieures  aux  durées  de  contact  croate  continentale inErieurdmanteau ductile 
definies ci-dessus, de l'ordre de 10 Ma. 
Ces calculs rapides ne  peuvent  donner que des  ordres  de  grandeur; ils doivent  &re 
confirmés par des calculs plus précis  intégrant par exemple le  comportement de roches 
hydratées, ce qui aura tendance h augmenter la ductilité des mat6riaux (Carter et Tsenn, 
1986;  Kuzsnir et Park, 1986),  des  valeurs  plus précises des taux  de déformation et des 
viscosités, ou encore le refroidissement par circulation  hydrotherrnale sous les  bordures 
continentale et océanique, toutes  deux  intensément fracturées. Ils  révklent toutefois une 
capacité insuffisante des  roches h fluer sous la marge transformante de Côte d'Ivoire- 
Ghana,  pour  permettre  les  déforrnations  ductiles de grande  amplcur. 
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3- Conclusion: implication sur I'équilibrage à travers la 
marge. 
La connaissance de la structure crustale permet  d'évaluer les ordres de grandeur 
(i) des contraintes existant de  part  et d'autre de la transition continent-océan, résultant 
d'une  répartition  verticale  différente  des  masses au sein  des  deux  lithosphères  adjacentes, 
et (ii) de I'évolution  dans le temps de la structure thermique sous le domaine océanique. 
Ces  estimations  suggèrent: 
(1) que dans le cas de la marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana, le 
réchauffement de la lithosphère continentale par la lithosphère océanique 
prédit par modèles numériques(voir première  partie) est  probablement  surestimé. 
Les  modèles de propagation  de la chaleur ii travers la transition  continent-océan  devraient 
notamment être reconsidérés en prenant en compte une 'zone  thermique-tampon' 
localisée sur la bordure océanique.  Cette  'zone-tampon' serait caractérisée au départ par 
un gradient géothermique anormalement faible compatible avec une accretion h faible 
budget  magmatique et par un refroidissement  efficace lié à la circulation  hydrothermale. A 
la  déperdition de chaleur doit  s'ajouter  probablement l'effet d'une  propagation limitée de 
la chaleur  vers le continent en  raison de coefficients de diffusion  thermique  horizontaux 
affaiblis. 
L'influence thermique à travers la transition continent-océan, qui a 
toujours été limitée  n  contexte  de  marge  transformante à la seule 
considération du réchauffement de la lithosphère continentale, semble au  
contraire pouvoir être caractérisée par un refroidissement de la lithosphère 
océanique. 
Sous la marge transformante  de  Côte  d'Ivoire-Ghana,  ces  paramètres  thermiques 
sont  influencés par le contexte  d'accrétion  particulièrement  "froid''(effets  conjugués d'un 
taux d'accrétion lent et d'un effet de bord froid). Avant de généraliser ces résultats h 
d'autres  marges  transformantes, i l  sera  nécessaire  d'analyser en  detail la structure  crustale 
de la croûte océanique en pied 'de marges, afin de préciser si I'anonlalic de 
l'accrétion est une caractéristique commune à ce type de contexte. En effct, 
les  conditions  thermiques,  donc le comportement  rhéologique des matériaux  pourrait être 
significativement différents pour u n  domaine ockaniyue de structure thermique 
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"standard"; dans  ces conditions, des  températures ClevCes auraient été appliquées face h 
de la croQte continentde inférieure. 
) que I'amineissement crustal, paralMe & la marge transformante, 
et  li6 h la  formation d'un segment  divergent,  favorise  l'absence de fluage. 
L'amincissement  crustal est en effet en partie realis6 au detriment de la croûte infCrieure 
ductile qui s'Ctire et disparaît progressivement (Royden et al, 1983). La croûte 
sup&ieure, fragile, repose alors directement  sur le manteau supérieur, également fragile 
ou de forte viscosité (>lo21 Pas). La croûte inférieure  ductile se situe  au  maximum  entre 
E5 et 23 km, profondeurs pour lesquelles la viscositi est ilevée (comprise entre 1021 et 
Pas). Les phénom6nes de fluage seraient differents pour une croûte continentale 
d'épaisseur  standard (voisine de 30-35 km),  comprenant  plusieurs  kilomhtres de matériau 
ductile h sa base. Dans le cas d'une croûte continentale épaisse, la température aurait 
&dement Cté plus  élevee,  pour un même  gradient  $&thermique  ockanique. 
En conclusion, sous la marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana, les 
carcactéristiques propres h la marge (croûte continentale mince) et l'environnement 
thermique (structure thermique sous la  dorsale)  semblent avoir concouru  pour  r6duire la 
capacitd h fluer  des  rnat6kaux de la iithosphhre: 
Ces processus restent toutefois B quantifier afin de prCciser leurs influences 
respectives sur les temperatures des bordures continentale et oceanique. Seule une 
modt5lisation thermique et ehéologique  affinCe  devrait  permettre  d'dtendre  ces  résultats h 
d'autres exemples de marges  transformantes. 
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C - REEQUILIBRAGE  VERTICAL DU SYSTEME M A R G E  
TRANSFORMANTE/DOMAINE OCEANIQUE ADJACENT. 
1- Introduction: 
Le  modèle  de  structure  crustale du système  margddomaine  océanique  adjacent  que 
nous proposons, qui intègre l'ensemble des données disponibles (sismique réflexion, 
sismique réfraction;  gravimétrie),  peut être considéré  comme  représentatif de la structure 
réelle du sous-sol. II est dans  ces  conditions  possible  de  calculer la kponse  gravimétrique 
de ce modèle avec différents  modes de compensation  isostatique  (local ou régional) et de 
la comparer aux données  gravimétriques  observées.  Ceci  permettrait  de  déterminer le type 
de compensation du système, et, dans une étape  ultérieure, de modéliser  le  comportement 
thermo-mécanique du système marge/domaine océanique adjacent en intégrant une 
éventuelle  rigidité  de la lithosphère. 
En l'absence de calcul précis, la confrontation  de la structure crustale obtenue 
pour la marge avec les donntes  et modèles  disponibles  dans la littérature sur des  objets 
comparables, peut permettre, dans un premier temps, de tester un certain nombre 
d'hypothèses  concernant le  comportement  mécanique d u  syst6rne  marge 
transformante/domaine  océanique adjacent, et  ainsi  d'apporter  des contraintes pour  des 
modélisations  ulterieures.  Cette  confrontation  fait  l'objet  des  paragraphes suivants. 
2- Peut-on parler d'équilibre  isostatique pour le système 
marge transformante/dornaine océanique adjacent ? 
Sous le système marge transformante/domaine océanique adjacent, le  type  de 
compensation  peut être estimé en calculant la profondeur du Moho isostatique,  c'est h dire 
la  profondeur théorique du Moho  pouvant  rendre  compte de I'anornalie gravimétrique 
observée, en considérant  une  compensation  isostatique  locale de type Airy. Le rdsultat de 
calculs  préliminaires  basés sur les épaisseors  et  densités  calculCes  prdckdernment (voir 
seconde purlie, CH-IV), indique que le  Moho  isostatique  ainsi  calculé est plus  profond 
que le  Moho déduit de la modélisation  direcle des données de sismicpc rCfraction et de 
gravimétrie, et ce pour  l'ensemble d u  système margc/dornaine oc6aniqm adjacent (G. 
Burov, comm. pers.). 
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Ces  premiers  r6sultats  indiquent  toutefois  qu'un  modkle de compensation  locale 
ne peut  rendre compte des anomalies  gravimétriques observées, et, qu'au stade actuel, le 
systkme msrgddomaine ocCanique  présente  une rigidite non nulle qu'il reste à preeiser 
(e. Burov, M. Diament, comm. pers.). 
Ces rdsultas s'accordent aves les modèles calcuPés 
domaine octanique et (2) sur les marges  divergentes: 
(I) 11 a en effet kt6 montri qu'en  raison de son refro 
indépendamment (1) en 
lidissement progressif, le 
comportement de la lithssphkre odanique peut &re defini par celui d'une plaque 
dastique, dont 1'6paisseur (Te) augmente proportionnellement i l'(gge)112 de la 
lithosphsre (Watts et ai, 1978; Bodine et al, 1981).  L'Cpaisseur tlastique, donnke  en 
premibre  approximation par la profondeur de l'isotherme 450°C &I50 "C du mod&le de 
Parsons  et Sclatter (1977) (figure 3-4b) (Deplus, 1987; Burov et ai, in prep.) serait de 
l'ordre de 25C10 km pour  une  lithosphkre de 86 Ma (Watts et al, 1980; Bodine  et al, 
1981;  Burov et al? in prep.3. 
(2) Par ailleurs, l'analyse spectrale du signal gravimétrique montre que sur les 
marges t5tirie.s de Nouvelle Ecosse (Verhoef  et Jackson, 1991), de  l'Est des Etats  Unis 
(Marner et Watts,  1982)  et Nord Gascogne  (Diament et al, 1986), les  longueurs d'ondes 
sont compensies isostatiquement  pour  des  longueur d'onde du signal supirieures h 150 
km (Verhoef et Jackson, 1991) - 250 km  (Diament et al, 1986). Ces rCsultats s'accordent 
avec ]la présence d'une plaque Clastique fine, dont  l'dpaisseur  varie de 8 km (Diament et 
al, 1986) à 10-20 km (Kamer et Watts, 1982; Verhoefet Jackson, 199 1). 
Ea keiditt probable des d i f f k n t s  domaines du systknne marge de C6te d'Ivoire- 
Ghanddomaine océanique adjacent, ainsi que la stabilit6 apparente de ce système h 
I'tchelle des temps gkologiques (absence de sismicitd, absence de deformation 
sédimentaire associte h un Cventuelle subsidence différentielle de part  et d'autre de la 
transition continent-ocean), suggèrent que dans ce secteur, continent et ocian sont 
actuellement mCcaniquement coupl@s. 
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3- Comparaison  avec  Les  Zones  de Fracture  Intra- 
Océaniques. 
3.1- Introduction: Justification de la comparaison: 
Nous avons, à maintes reprises, souligné les similitudes existant entre les 
systèmes dorsale/transformante observés  respectivement le long  des  zones  de fractures 
intra-océanique et le long des  marges  transformantes:  similitude  de la cinématique, avec 
une  intersection  dorsale  océanique-zone de fracture transfonnante ou passive; similitude 
de la dynamique de l'accrétion  océanique, le long d'une  lithosphère plus épaisse et plus 
froide; enfin similitude  des  processus  d'accrétion. 
Notant la ressemblance  des  signatures  gravimétriques et topographiques  dans  les 
deux  types de contexte,  Bonvalot (1990) suggère qu'un  même comportement thermo- 
mécanique de la lithosphère puisse intervenir dans les  deux cas. Cette hypothèse est 
soutenue  par  l'apparente  rigidité  actuelle de la lithosphère  sous le système  marge/domaine 
océanique. 
Le comportement  thermo-mécanique  de la lithosphère au voisinage  des  zones  de 
fracture a fait récemment l'objet de nombreuses Ctudes (Louden et Forsyth, 1976; 
Sandwell et Schubert, 1982; Sandwell, 1984; Parmentier et Haxby, 1986; Wessel et 
Haxby, 1990;  Wessel,  1990),  dont une synthèse est proposée  dans le paragraphe  suivant: 
3.2- Modélisation  des mouvements verticaux associés aux zones de 
fracture: 
Sous les  dorsales  océaniques, la lithosphère nouvellement formée est mince  et 
chaude. En s'éloignant de la dorsale elle refroidit et s'épaissit  (Parsons  et Sclater, 1977). 
Ce  refroidissement  s'accompagne  d'une  contraction  thermique  impliquant ne subsidence 
proportionnelle à son (age)J/2 (Parsons  et  Sclater, 1977): le  taux de subsidence, fort  dans 
un  premier  temps,  decroit  progressivement  pour  tendre  vers  une  asymptote  (figure  3-66). 
Au cours  de cette évolution, se développent au sein de la lithosphère des contraintes 
d'origine  thermique  liées au refroidissement  différentiel  avec  la  distance i~ la  dorsale  d'une 
part,  et avec la profondeur  d'autre  part. 
Une zone  de fracture met  en contact ii un' temps to une dorsale et une  lithosph&re 
océanique plus agée, et donc  plus  froide et plus épaisse. A u n  temps t, la dorsale s'est 
éloignée, et les deux lithosphères juxtaposées se refroidissent et subsident, avec une 
vitesse  fonction  de  leur  âge. 
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Les rnodhles thermo-rnkaniques s'accordent pour dire que les signaux 
gravimCtrique et topographique associés aux zones  de  fracture ne  peuvent 
s'expliquer par Ie seul rCajustement isostatique li6 au refroidissement tel 
que propos6 par Parsons et Sclater (1977). Les  rnodkles  permettant de rendre compte au 
mieux des observations font tous intervenir la flexure d'unc plaque Glastique 
d'6paisseur non nulle continue sous la zone de fracture, en reponse à des 
contraintes  inhérentes à la  g6ométrie du système. On distingue: 
Les contraintes  d'origine  thermique  liées la contraction  thermique  differentielle 
de part et d'autre de la zone de fracture (Parmentier et Haxby, 1986; Wessel et Maxby, 
1990). 
e Les  contraintes  likes à la subsidence diffbrentielle de pa t  et d'autre de la zone  de 
fracture (Sandwell et Schubert, 1982; Sandwell, 1984;  Wessel et Haxby, 1990). 
e Enfin  des  contraintes lites B la  conduction  de chaleurà travers la zone  de  fracture 
(Louden et  Forsyth,  1976;  Wessel et Maxby, 1990). 
La  contribution  de  chacun  de  ces  trois  types  de  contrainte h la réponse  flexurale  est 
résumée sur la figure 3-7 et correspond à la rnodklisation  proposée par Wessel  et Iiaxby 
(1990): ce modèle  tient  compte de 1'Cvolution dans  le  temps et dans I'cspace du système 
Ride-Transformante. Ce syst6me  peut être representé par une  plaque  Clasticlue continue 
sous la zone de fracture, et dont  l'épaisseur varie sous  cette  dernière n fonction  des  âges 
respectifs  des  deux  lithosphères  adjacentes. 
La figure 3-7e représente la somme  des  réponses flexurales de la lithosphère 
soumise  aux  différents  types  de  contraintes  cités  ci-dessus: 
La signature topographique se traduit par une déflexion sur la plaque la 
plus ancienne (donc la plus froide), et par la formation d'un relief sur la plaque 
la plus jeune (donc la plus chaude) (figure 3-7). Cette signature topographique 
particulière est dominée  par  l'effet de la subsidence  différentielle entre les  deux  plaques: 
en  refroidissant  plus  rapidement, la plaque  la  plus jeune, qui  subside  rapidement,  entraine 
la plaque la plus âgée, créant une  déflexion sur cette dernière.  Inversement, un relief est 
créé sur la plaque la plus jeune. La longueur  d'onde et l'amplitude de la déflexion  ainsi 
que celle du relief dépendent des  épaisseurs  élastiques et des rigidités choisies pour la 
modélisation. La base de la plaque élastique correspond,  dans le modèle de Wessel et 
Haxby (1990), à l'isotherme  600"-700"C.  Une  valeur  de 700°C est également proposée 
par Parmentier et Haxby (1986), alors que  Sandwell  et Schubert (1 982) et Sandwell 
(1984) optent  pour  une vdeur plus  faible,  voisine  de 450°C. 
9 La signature  gravimétrique  est,  quant à elle,  caractérisée  par un maximum sur la 
plaque la plus jeune et un minimum  sur la plaque la plus  vieille. 
Du fait de la continuité de la plaque élastique sous la zone de fracture, la 
topographie initiale existant de part et d'autre dc la zone de fracture est 
concervée dans le temps (Sandwell et Schubert, 1982; Sandwell, 1984). Le modUe 
de Wessel  et  Haxby (1990) tient  cependant  compte  d'une  pkriode  initiale  courte  (quelques 
millions d'années), durant laquelle les  déplacements  le  long de la zone dc  fracture  sont 
encore  possibles.  Cette  période  permet la relaxation  d'une  partie  des contraintes liées à la ' 
contraction  thermique  le  long  de la zone  de  fracture  (Wessel, 1990). Cette approche rend 
compte au mieux  des  observations en introduisant sur la plaque la plus jeune une  1Cgère 
déflexion (figure 3-7b) qui n'existe pas pour un  système venouill6 durant toute son 
évolution  (figure  3-7a). 
3.3- Comparaison  avec le système  'marge  de Côte d'Ivoire-Ghana / 
domaine océanique adjacent': 
a) Similitudes et différences: 
Au large  d'une  marge  transformante, le contexte therlno-m~canique cst A priori 
comparable h celui  des  zones  de  fractures: 
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* F i c u r e  3-7: 
Topographie et ano~nalie du gCoide 
calcul15es en rtponse B difl6rents types de 
contraintes exerces au niveau d'une zone 
de fracwc. La litl~ospl~ike la glus 
ancienne  est situCe sur le cat6 droit. La 
diffkrence d'iige enue les deux plaques est 
de 20 Ma. Le temps lo correspond ,? une 
Iithosph&re jeune d'fige n u l  (axe de In 
dorsale). 
(a) Flexure due aux contrainlcs liics B la conlaclion thermique différcnlicllc tlc part cl d'aulrc dc 13 zone c k  
fracture obscrvtc a p r k  20 Mn (d'aprEs Wcsscl ct I-iaxby, 1990). (b)  MSmc Iigcndc quc (a) mais I C  clc"placcn~cnl 
vertical IC long tlc la zone transformante cst autorisd durant unc courlc p6riotlc (4 Ma). (c) Flcxurc duc h In 
subsidence différenticllc cnbc les deux lithosphhrcs cn contact, obscrvéc aprhs 50 Ma. (cl) RCponsc flcxuralc 
liéc au flux de chaleur h travcrs la zone de fraclurc calcultc p u r  unc plaquc d'épaisscur conshnfc tlc part ct d'autre 
de la zone dc fraclurc,  obscrvéc apr&s 50 Ma. (c) Anomalies topographiquc cf anornalic du g6oidc calculCcs e11 
réponsc h l'cnscmblc des  conlraintes  discrilninécs ci-dessus,  ohscrvéc aprts SO Ma.  Notcr la dCflcxion 
topographique sur la plaquc la plus ancicnnc cf I C  rclicf sur la plnquc In plus jcunc. (d'aprts Wcsscl ct Haxhy, 
1390). 
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À un temps t~, la dorsale est en contact avec une lithosphère plus froide et plus épaisse 
(ici de nature continentale). À un temps t, la dorsale s'est éloignée, et les deux 
lithosphères juxtaposées se refroidissent et subsident. La subsidence du domaine 
océanique est, dans un premier temps,  plus rapide que celle du domaine continental, au 
sein duquel la chaleur continue à se  propager,  ralentissant la subsidence (Todd et Keen, 
1989). 
On doit donc s'attendre à retrouver, au niveau  de la transition continent-océan, 
une signature  topographique  comparable à celle caractérisant  les  zones de fracture. 
Par analogie, les modèles calculés pour les zones  de fracture intra-océaniques 
peuvent être test6  dans le cas de la marge  de  Côte  d'Ivoire: 
(1) en recherchant la présence d'une éventuelle surrection de la bordure 
océanique (plaque la'plus  jeune et la plus chaude dans le modèle); celle-ci peut être 
approchée en comparant la subsidence de la lithosphère océanique à la subsidence 
théorique d'une lithosphère de même  âpe. 
(2) en mettant en Cvidence u n  éventuel couplage mécanique entre les 
lithosphères continentale et océanique à travers la transition continent-océan; ce dernier 
peut être évalué en comparant les subsidences relatives des domaines continental et 
océanique. 
Remarque: La déflexion de la plaque la plus froide, qui correspond ici au 
continent, ne peut être évaluée. L'actuelle profondeur du socle résulte en effet de 
processus complexes liés h l'histoire tectonique et thermique propre à la marge 
transformant,  qu'il est impossible  de discriminer. 
b) Subsidence du domaine océanique: 
La subsidence  théorique du domaine  océanique dépend : . 
(1) De la subsidence thermique liée au refroidissement de la plaque lors de son 
éloignement  progressif i la dorsale. 
(2)-De la surcharge  sédimentaire. 
La subsidence réelle peut par ailleurs avoir été influencée par le domaine 
continental  proche.  Cette  influence peut être d'ordre thermique  (refroidissement  supérieur 
à la normale  par  conduction) ou d'ordre  mécanique  (couplage  entre  les  deux  domaines). 
Calcul de la subsidence tlzkooriuue: 
Pour un âge compris entre 75 et 80 Ma, les études de subsidence  thermique 
donnent pour l'Atlantique une  profondeur moyenne du toit du socle de 5200L400 111 
(Parsons et Sclater, 1977;  Hayes, 1988). En Atlantique  Sud,  Hayes (1988) distingue Ics 
subsidences respectives des plaques Sud Am6ricaine et Africaine : la profondeur 
moyenne du toit  du socle est en effet de 5400k300m  pour la première,  alors qu'elle n'est 
que  de 4960 2 400 rn pour la seconde. 
e Profondeur du socle ochmique en pied de marge: 
La profondeur moyenne observie du toit du socle scianique adjacent h la marge 
transfomante est de 6780 k 50 rn sur le profil  (valeur  moyenne sur une largeur de 40 km 
environ). La contribution de la surcharge sédimentaire a 6té estimie en considerant une 
compensation isostatique de type Airy. Si l'on 8te fictivement le poids de la colonne de 
sediments, la profondeur  du  toit du socle ocErnique Ye est donnee par la formule: 
Pm- Ps 
Ye= . S + H  
Pm- Pe 
Avec: S = épaisseur de la colonne  sedimentaire 
M = épaisseur  de Is tranche d'eau 
Pm = densit6 du manteau 
ps = densité  moyenne de la colonne  skdimentaire 
pe=  densité de l'eau de mer 
Les valeurs  choisies  pour  chacun  des  paramètres  proviennent d u  modèle issu des 
donnkes gravimttriques, tel que proposé dans  la  seconde  partie dc ce manuscrit (voir 
secorzde pal?ie, CH-IV): 
S = 1820t- 100 m 
H = 5050 k 50 In 
Pm = 3.3 If: 0.03 gkm3 
ps = 1.88 t- 0.02 dcm3 
Pe= 1 .O27 g/cm3 
=> Y e  = 6260 1- 140 m 
* Ecart d la profondeur tlte"oripe: 
La subsidence du domaine océanique adjacent h la marge transfomante p r k n t e  
u n  écart positif par rapport B la valeur tll6oricpe tenant compte de l a  seule 
subsidence thermique. Selon que l'on considlre la profondeur- moyenne observk SUI' 
l'ensemble de l'Atlantique ou SUI' l'Atlantique Sud-Est, cct kar t  varie cntrc 700 et  
1580 m et est par  conséquent significatif. 
0 Avprofondissernent du toit du socle depuis l'accrétion: 
La profondeur moyenne des flancs la dorsale est de 2750 rt_ 500 m. pour 
l'Atlantique  Sud (Hayes 1988; Malinverno, 1989). Cette  profondeur peut 
raisonnablement être considérée  comme  représentative  de la profondeur du toit  du  socle 
océanique lors du passage de la dorsale le long de la marge transformante de Côte 
d'Ivoire. En effet, les exemples actuels de contacts dorsale/marge transformante et 
dorsale/zone de fracture n'offrent  pas de variation significative de la profondeur des 
crêtes situées de part et d'autre de l'axe d'accrétion, h l'approche de l'intersection 
dorsale/transforrnante (a l'exception du bassin  nodal).  Par ailleurs, le taux d'accrétion, 
qui contrôle en premier ordre cette profondeur, semble avoir été comparable au  taux 
actuel, voire légèrement plus faible, comme semble l'indiquer la structure crustale 
océanique au Sud de la marge (voir CH-II). La profondeur donnée pourrait, par 
conséquent, être une profondeur  maximum. 
Depuis l'accrétion, le toit du socle océanique aurait subsidé d'environ 
3500 m, si l'on exclue l'effet de la surcharge sédimentaire, et de 4500 m environ si 
cette  dernière est prise  en  compte. 
Conclusions: 
(1) La comparaison entre profondeur  réelle du toit du  socle et profondeur  prédite 
par  le modèle de refroidissement indique un exci3 de subsidence de la bordure 
océanique au voisinage de la marge. Le modkle thermo-mécanique proposé pour 
représenter  I'évolution  dans le temps de la topographie  des  zones de fracture, qui prédit 
une surrection sur la bordure la plus  chaude, ne peut  donc être invoqué  pour  le  cas de la 
marge  transformante de Côte d'Ivoire.  Contrairement au modèle, la croûte océanique la 
plus jeune n'a pas ici été 'retenue' par la plaque la plus froide, indiquant soit une 
désolidarisation des deux  domaines, soit que la croûte océanique a entrain6 la bordure 
continentale  dans sa subsidence. 
(2) Deux explications peuvent être proposées  pour  rendre  compte de l'excès de 
subsidence du domaine  océanique à proximité de la marge: 
(i) La  marge  continentale  refroidit  par  conduction le domaine 
océanique adjacent. Ce dernier subside alors plus rapidement en se comportant 
comme  une lithosphère océanique plus âgée.  Toutefois, Ics profondcurs du  (oit d u  socle 
océanique observées en  Atlantique  Sud n'excèdent jarnais 5500 III, ce quel qu'en soit 
I'âge (Hayes, 1988). De même, les profondeurs  moyennes  observdes sur I'ensemblc de 
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tlantique suivent une profondeur-asymptote de 6100 m. La subsidence obsew6e en 
base de marge est donc  sup6rieure ii la subsidence  d’une plaque themiquement stabilisée. 
(ii) On peut  envisager une fle ure de la lithosphhre ocCanique 
provoquant ;me deflexion de sa bordure septentrionale. Si l’on considhre que 
les lithosphères continentale et océanique sont mécaniquement coupltes, cette dtflexion 
peut Ctre like ii un taux de subsidence supérieur de la lithosphhe continentale. Cette 
hypothèse ramhe au modkk  therm-mtcanique d’kvolution des zones de fracture, la 
lithosph5re subsidant le plus  rapidement étant, dans ce cas, la lithosphkre la plus froide 
(lithosphèbe  continentale). 
e) Evaluation  du couplaye mCcanique B travers la transition  continent- 
ocdan: 
A travers la paEo-zone transformante, le couplage mécanique entre les  domaines 
continental et océanique peut être estimé en comparant les subsidences respectives  des 
deux domaines. 
(1) Subsidence du domaine ocCanique: 
La subsidence de la lithosphère océanique estimte dans le  paragraphe prCcédent, 
pourrait &-e de l‘ordre de 4500 m. 
(2) Subsidence du domaine continental: 
La surrection maximale de la Ride Marginale survient lors du  passage de la 
dorsale océanique le long de son flanc  méridional (voir premihre partie, CH-16). La  ride 
est alors érodée h son sommet,  indiquant une ptriode d’émersion. Aprks le passage  de la 
dorsale, la conduction thermique diminue et la marge subside. La subsidence totale 
depuis le passage de la dorsale est donc donnée par la profondeur actuelle de la surface 
d’érosion, si  l’on ntglige l’effet des variations eustatiques et la hauteur du relief  existant 
lors de l’émersion.  Elle est de 2250 1- 200 m pour la partie  haute  de la Ride  Marginale. 
11 existerait ainsi entre le domaine continental et le domaine ockanique une 
diffkrence de subsidence voisine  de 2250 m 1- 500 m. Cette valeur klevte indique sans 
ambiguité qu’il a existé un découplage entre la bordure eontinentalc et le 
domaine ocCanique adjacent,  alors qu’il n’existait plus aucun  système 
transformant actif entre les deux domaines (stade marge passive, voir pr-enzihre 
parfie, CH-I). Lh encore, le système marge  transfoormanteldomaine  océanique  adjacent se 
distingue  des  zones de fracture,  pour  lesquelles  la  topographie  initiale  semble  concervke. 
d) Conclusion: 
Un modèle  de cornportement  thermo-mécanique  rendant  compte des observations 
topopgraphiques et gravimétriques sous les zones de fracture intra-océaniques ne peut 
être appliqué au système marge transformante/domaine océanique. L'hypothèse d'un 
couplage mécanique entre les  deux lithosphères en  contact, représenté par une plaque 
élastique continue sous la transition entre les  deux  domaines  n'est  pas représentatif d'un 
système marge/domaine océanique. Cette hypothèse ne permet notamment pas 
d'expliquer (1) le découplage entre les deux domaines adjacents et (2) l'excès de 
subsidence de la bordure  océanique. 
Malgré la similitude de contexte géodynamique, il existe donc des différences 
fondamentales  entre les réponses  thermo-mécaniques  des  zones  de fracture et celles  de la 
transition  continent-océan  le  long  de la marge  transformante de côte  d'Ivoire-Ghana.  Ces 
différences pourraient être liées  soit h une différence de comportement  rhéologique 
(lithosphère continentale et non océanique), soit à la tectonique propre 21 la  marge 
transformante  (intense  fracturation). 
3- Conclusion  et perspectives:  réajustements  verticaux 
pour le système rnargddomaine  océanique  adjacent:  des 
hypothèses à tester: 
3.1- Les contraintes amortées Dar Ia structure de la marge: 
Toute tentative de modtlisation du Comportement thermo-mécanique doit tenir 
compte de l'ensemble des  containtes issus des résultats de cette étude. Elle doit ainsi 
intégrer: 
(1) Un Moho isostatique dus Drofond aue le Moho calculé sur nos modèles pour 
l'ensemble de  la marge et le domaine  océanique  adjacent  indiquant  une rigidité non nulle 
de la lithosphère  sous  le  systkme  marge/domaine  océanique. 
(2) Une stabilité  armarente du svstèrne  dans sa configuartion actuelle. 
(3) Une urobable  déflection  de la bordure océanique. 
(4) Une éventuelle flexure de la bordure continentale liCe h une surcharge 
sedimentaire  différentielle  entre  le  bassin  et la Ride  Marginale. 
Ces  quatre  conditions  uggèrent une épaisscur  Clastique de  la 
lithosphère non nulle sous le stystème  marge/domainc  ocCanique,  ainsi 
qu'un couplage actuel entre les deux Iithosphkres. 
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(5) Une subsidence diffkrentielle de part et d'autre de la transition continent- 
ocean  pouvant  atteindre  2500 m. 
1 Un rtchauffement  de  la lithosphkre continentale (1) par extension de  la 
lithosphke (formation du segment divergent) et (2) par conduction latérale lors du 
passage de la dorsale, impliquant un affaiblissement mécanique de la lithosphere 
continentale. 
(7) Une intense fracturation verticale à I'tchelle crustale de la bordure 
continentale (pente continentale et Ride Marginale), liée au "fonctionnement de la 
transformante, impliquant kgalement une affaiblissement micanique de la bordure 
cgntinentde. 
) Une  Drobable  surrection thermique de la bordure  continentale. 
) Une  subsidknce au minimum  normale de la bordure  ockanique. 
Ces cinq derni5res conditions su &rent quant B elles 
il un stade d'6volution  de la marge passive au moins, une tentative  de 
compensation  isostatique  locale. 
3.2- Une 6voIution probable dans le temps du type de compensation: 
La combinaison des éltments résumks ci-dessus semble indiquer que la 
configuration actuelle du système marge/domaine ochnique rtsulte  de rkajustements 
verticaux ayant  implique i la  fois un mode de compensation  local et une certaine rigidité 
de la lithosphère. Ces faits pourraient s'expliquer par  une  6volution dans le temps du  
comportement  mécanique de la lithosphkre. 
Une telle tvolution  a été suggérée lors de I'étude des  zones de fracture et des 
marges  divergentes: 
e On  montre  ainsi que le concept  d'une  plaque ilastique unique sous les zones de 
fracture ne s'applique qu'aprks un court laps de temps pendant lequel la rigidité sous 
l'axe de la dorsale est trop faible pour justifier d'un tel modèle  (Wessel et Haxby,  1990; 
Wessel, 1990). 
e De  même,  les  travaux sur les marges  divergentes  indiquent que la compensation 
serait de type  isostasie  locale  lors d'un premier stade correspondant h la  formation de la 
marge alors chaude et fragilisée par u n e  tectonique active (Le Pichon et Sibuct, I98 1 ; 
Beaumont, Keen  et  Bouteiller,  1982) . Elle  représenterait  I'amincisserncnt  crustal (Karm- 
et Watts, 1982; Diament et al, 1986; Verhoef et Jackson, 1991). f)ostCrieurement, la 
surcharge sedimentaire  (couverture  post-rift), ripallie plus ou moins  uniformément sur la 
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marge,  serait  supportée  par  une  rigidité  croissante  de la lithosphère liée au refroidissement 
progressif de la marge  (Diament et al, 1986). 
L'évolution en quatre stade d'une marge transformante telle que décrite dans la 
première  partie de ce  mémoire  (figure  1-1  1)  pourrait  s'avérer  particulièrement  favorable à 
la modification  dans le temps du comportement  mécanique de la lithosphère. 
3.3- Proposition  d'un  modèle  d'évolution  du  stystème . margddomaine 
océanique: 
À l'issue de cette étude, nous proposons que le comportement mécanique du 
système margeldomaine océanique se caractérise, dans u n  premier temps, par une 
épaisseur élastique très réduite, puis croissante au fur et à mesure du refroidissement du 
système  (éloignement  progressif de la dorsale): 
(1) Lors du passage de la dorsale océanique le long de la marge 
transformante, cette dernière réagit  par  une  surrection  isostatique d'origine thermique. 
Après  le  passage de la dorsale, la lithosphkre  reste  chaude t les températures Clevées se 
propagent  vers l'intérieur de la marge. La température  diminue  lentement sur la bordure 
continentale  (Todd et Keen, 1989), et la subsidence q u i  en  résulte  reste  probablement 
faible  dans un premier  temps. 
De son côté la lithosphère océanique  nouvellement creée se refroidit  et subside 
rapidement  selon la loi  définie  par  Parsons  et  Sclater (1 977). 
La différence de subsidence entre domaines continental et océanique est 
probablement  accomodée à la transition  continent-océan  même,  mais tgalement sur toute 
la pente méridionale de la Ride. En effet, la pente semble découpée par des failles 
normales  subverticales  (Basile  et al, 1992,  Mascle et al, 1993)  réactivant  probablement  le 
réseau transformant pré-existant (Basile et al, 1992). Du fait de sa verticalité, le 
paléo-système  transformant  permet à la  limite  continent-océan  de  se 
comporter  comme  un  bord  libre, du  moins  au  début du  stade passif  d'évolution de 
la marge. 
Avec I'éloignement  progressif du centre  d'expansion, le systkme 
marge/domaine océanique se refroidit  et  devient  de  plus en  plus rigide  (augmentation de 
I'épaisseur élastique). La première  conséquence est le maintien mtcanique de reliefs  tels 
que la Ride Marginale. La seconde est u n  éventuel couplage des tleux plaques l i C  à 
l'accumulation  progressive des contraintes  lors du refroidissement et (le I'kpaississcrnent 
thermique  lithosphérique. 
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La subsidence de  la lithosphère ocCanique se ralentit progressivement (figure 3- 
6). Sur le domaine continental par contre, la surcharge sedimentaire augmente et  le 
gradient gdothesmique diminue, induisant une probable augmentation du taux de 
subsidence. Du fait de  la rigidité des plaques et du couplage à travers la transition 
continent-ocean, une reponse flexurale peut dors se produire de part et d'autre de la 
transition continent-ocdan. Elle est alors comparable au phénom6ne propos6 pour  les 
zones de fracture: la lithosphsre subsidant le plus  rapidement (lithosphère continentale) 
entraine la lithosphkre à subsidence plus lente (domaine  ocCanique). I1 se cr66 alors une 
déflexion de la bordure ocCanique dont la longueur d'onde et l'amplitude dépend de 
l'kpaisseur  Clastique sous la lithosphkre.  Inversement il peut se créer côt6 continental un 
relief,  permettant un maintien de la  Ride  Marginale  et  Cventuellement  de sa pente. 
(2) Alternativement, on pourrait considerer que la transition continent-ocean 
juxtapose deux lithosphkres pouvant être représentées par deux plaques élastiques 
semi-infinies  n'offrant pas (ou peu) d'interaction: dans ce cas,  la  ride 
marginale pourrait correspondre à la reponse  flexurale de la bordure du bassin  Ivoirien 
Profond sous l'effet d'une surcharge sédimentaire différentielle. De son côté, la rigidité 
de la lithosphère ocCanique expliquerait la déflexion de la bordure océanique sous le 
double effet d'un refroidissement plus important sur la bordure ocCanique (agissant 
comme une charge en augmentant la densité  des  matériaux de la  lithosphkre) et d'une 
surcharge sidimentaire kgalement plus importante  sur cette bordure.  On  s'attend  toutefois 
dans ce cas B ce que Pa rigidit6 suposte de la lithosphère  oceanique soutienne en  partie le 
poids des sediments; la profondeur du toit  du socle devrait donc, il priori, &re  moins 
profonde que celle pr6dite par un modèle de type Airy, like au refroidissemnt et la 
surcharge, ce qui n'est pas le cas. 
La différence de comportement-mécanique du s y s t h e  marge/domaine  océanique . 
adjacent entre les deux  mod&les est importante: (1) dans le premier cas on  passe  dans 
le temps d'un syst2me de relative compensation isostatique (la subsidence 
diffirentielle traduit une compensation isostatique diffdrente de part et d'autre de la 
transition  continent-océan) à un système de plaque  élastique  unique 
d'épaisseur variable sous Ia transition continent-océan verrouillant le dénivelé 
entre continent et océan. À terme, le système devient comparable h celui des zones de 
fracture. (2) dans  le  second cas, le  systktne  marge/océan est formé (le deux  plaques se 
flexurant sur leurs  bordures  en  réponse à des  conlraintes  propres h chacune d'entre elks 
et ne  présentant  pas ou peu d'interaction. La subsidence diff&renliellc observee traduit 
alors une différence  de  réponse  flexurale  entre l s  deux domaines. 
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Dans les deux cas, l'histoire antérieure de la marge semble jouer un 
rôle-clef dans la mesure ou elle implique de grands accidents crustaux sub-verticaux 
favorisant les mouvements verticaux différentiels entre domaines continental et 
océanique. 
Ces modèles reposent néanmoins sur un grand nombre d'inconnus 
qui ne peuvent être précisés que par: 
(I) des forages profonds qui pourront renseigner sur la subsidence (taux et 
chronologie) de la Ride  Marginale. 
(2) des modélisations numériques du comportement thermo-mécanique du 
système  marge/domaine  océanique  adjacent. 
Une modélisation du comportement thermo-mécanique actuel permettrait par 
ailleurs de choisir entre les  deux  hypothèses  proposées  ci-dessus (ou de les infirmer) en 
précisant: (i) l'existence d'un éventuel couplage entre les  deux  domaine, (ii) la réponse 
flexurale d'une couche élastique d'épaisseur variable sous la transition  continent-océan, 
(iii) la réponse flexurale de deux  plaques  d'épaisseurs  Clastiques  propres,  présentant  des 
réponses mécaniques indbpendantes. La modélisation doit rendre compte de la 
topographie du système  et de sa réponse gravimttrique. 
3.4- Stabilité du système  margddomaine océanique et intensit6 des 
contraintes d'origine lithostatique: 
Pour une même épaisseur crustale, le simple  fait de faire  varier  I'Cpaisseur  de la 
tranche d'eau sur l'un ou l'autre des deux domaines présente des conséquences 
importantes sur la répartition et I'intensitk des contraintes horizontales à travers la 
transition  continent-océan  liées  aux  contrastes de densit&  entre  les  deux  domaines  (figure 
3-1). On note en effet que  ces  contraintes sont importantes  lors de l'accrétion (pour les 
densités choisies). A l'inverse, le stade actuel est caractérisé par une absence de 
contrainte dkviatorique d'origine lithostatique à partir du  Moho contitiental. Cette 
observation suggère que la systkme  marge/domaine océanique a atteint une stabilité 
maximale (vis à vis  de  ce type de contraintes), tout  mouvement  vertical différentiel 
entrainant une augmentation  de  l'intensité de ces  contraintes. 
I1 est toutefois nécessaire d'évaluer l'influence  relative  des  contraintes  liées h la 
différence de pression  lithostatique par rapport aux contraintes  liées ( i )  aux  diff6rences  de 
subsidence entre les  domaine  continental et océanique  (dans le cas d'un actuel  couplage i 
travers la transition  continent-océan), (ii) aux  différences de vitesses de refroidissernent et 
(iii) h l'existence d'un flux thermique h travers la transition  continent-ocCan. 
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CONCLUSXON GENERALE EX PERSPECTIVES 
Conclusion  Genérale: 
Le rôle primordial de la transition continent-ocean 
dans l'&olution d'une marge transformante. 
* Les résultats de cette étude montrent sans ambiguité que le long de la marge 
transformante de Côte  d'Ivoire-Ghana, la transition  continent-océan  met  en  contact  sub- 
vertical deux domaines crustaux de natures très différentes: d'un côté on observe un 
domaine continental qui semble découp6 à l'emporte-pièce par le paléo-coulissement, et 
de l'autre une croûte  océanique,  d'épaisseur  cinq  fois  moindre.  On  défini  ainsi au large de 
la Côte d'Ivoire,  une marge  transformante "idéale", caractérisée par une absence 
totale d'amincissement propressif sous la bordure continentale à l'approche de la 
transition continent-océan, et par le passage instantané. à I'échelle des outils 
d'investigation, entre des  domaines  crustaux  tyoiquement  continental et ocdanique. 
Cette  configuration  exceptionnelle peut s'expliquer: 
(1) par l'absence de  transtension lors de la formation de la marge, est donc 
d'amincissement  crustal  par  extension, 
(2) par  l'absence  d'échanges de  matihe de grande ampleur entre les deux 
domaines  en  contact. 
Cette configuration implique une contrainte d'origine lithostatique 
entre les lithosphères continentale et océanique, orientée du continent vers 
l'océan, qui doit actuellement être en partie compensde et/ou maintenue, étant donnée la 
stabilité apparente du systkme (absence de sismicite, absence de ddformation dans les 
sédiments). II a été montré dans d'autres contextes que les contraintes d'origine 
lithostatiques rendaient instable toute topographie prononcée du Moho I'échelle des 
temps géologiques, et que cette dernière était progressivement réduite par l'action 
conjointe (1) d'un fiuage Iatéral de matdriel crustal ductile vers le manteau 
océanique et (2) par des rdajustements  verticaux  de la lithosphke (Bird, 1991). 
Les deux types de mécanismes ont ét6 envisagés dans le cas de la marge 
transformante  de  Côte  d'Ivoire-Ghana: 
(I) On montre que le fluage de croûte continentale inférieure ductile 
vers le manteau océanique est actuellement rendu impossible, les viscosités 
étant trop importantes pour permettre une déforrnation des mattriaux, ttant clonnCe 
l'intensité  des  contraintes. 
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Lors du passage de la dorsde (et peu  ap&s ce passage),  les  modèles numériques 
d'évolution des marges transformantes suggèrent par contre que l'augmentation du 
gradient géothermique sous le système ait kté suffisant pour diminuer de manière 
conskquente la viscosité sous les bordures océanique et continentale (Todd et Keen, 
1989; Reid,  1989) et permettre le fluage (Bott, 1971; Bird, 1990). Un tel fluage est 
pourtant réfut6 par les résultats de cette etude, qui indiquent que les structures 
crustales de part et d'autre de Ia transition continent-océan ont gardC, à 
I'échelle d'observation, leur  configuration  initiale. 
(2) Les mouvements  verticaux nous semblent par contre avoir pu contribuer 
à la mise ii l'6quilibre  du système margejdomaine  océanique, en raison d'une évolution 
dans le temps du comportement  mécanique du système. 
Nous proposons que, dans UR premier  temps,  des  rkajustements  isostatiques  aient 
pu avoir lieu de manikre  indépendante de part et d'autre de la  transition continent-ocian, 
rendus  possibles  par un affaiblissement de la lithosphere. On peut  en  effet  raisonablement 
supposer qu'au &but du stade "marge passive", la rigidité des la lithosphère est réduite 
(1) sous le domaine océanique chaud, et (2) sous le  domaine  continental réchauffé. De 
plus, le style tectonique  propre au contexte  des  marges  transformantes  et  caract6risé  par le 
découpage de la bordure continentale par un réseau de failles verticales, pouvant 
permettre un  découplage efficace entre les deux lithosph2res en contact (subsidence 
différentielle entre les  deux  domaines). En favorisant un rhjusternent de type isostatique 
local, le contexte particulier aux marges passives transformantes (dans ses premiers 
stades) peut contribuer il réduire au  minimum Iles contraintes d'origine lithostatique (ces 
contraintes deviennent nulles  pour  des  profondeurs  superieures ou égales h la  profondeur 
du Moho Continental;  tout  dépacement  vertical de part et  d'autre  de la transition  continent- 
oc6an entraine une  augmentation  des  contraintes). 
Le refroidissement  progressif du système  s'accompagne  d'une  augmentation  de la
rigidité des lithosphkres, permettant u n  maintien  mécanique  des  Contraintes  résiduelles 
d'origine lithostatique. 
En  résumé,  I'équilibre du  système 'marge transfsrmante/domaine 
océanique adjacent' semble, sur la marge transformante de C6te d'Ivoire-Ghana, 
s'établir  de  part et d'autre et non à travers la transition continent-océan, ceci en 
raison ( 1 )  de  conditions  thermiques ne pennettant le  fluage h aucun  des  stades d'tvolution 
de la marge,  et (2) d'un  contexte  tectonique  favorisant les  réajustements  ver-ticaux. 
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(1) Tester les modèles proposés: 
Les modèles d'évolution de la marge transformante de Côte d'Ivoire-Ghana 
proposés  dans  ce  mémoire,  sont  basés  sur la confrontation  de  la  structure  crustale  sous et
au voisinage  de la marge  avec  des  modèles  numériques  proposés  dans la littérature,  dans 
des  contextes  relativement  similaires.  Ils  correspondent  donc à une  approche  qualitative 
des  processus, et doivent à ce titre être  considérés  comme  des  indications  en  vue de 
modélisations  plus  précises  et  non  comme  des  résultats  définitifs. En outre,  ils  reposent 
sur un grand  nombre  d'hypothèses  pouvant  être  testées  avec  des  forages  profonds  d'une 
part  (estimation  des  taux  de  subsidence  au  cours  de  l'évolution de la  marge;  estimation 
des paléo-températures sur la bordure continentale)? et avec des modélisations 
numériques  du  comportement  thermo-mécanique  du  système  d'autre  part  (évaluation  des 
épaisseurs  élastiques  sous  le  système  au  stade  actuel,  évaluation du  couplage  mécanique 
entre  les  deux  lithosphères  en  contact,  évaluation  des  échanges  thermiques  lors  des  stades 
antérieurs). 
(2) Confronter  les  résultats  avec la structure  crustale  d'autres 
marges transformantes passives: 
La comparaison de la structure crustale obtenue avec celle d'autres marges 
transformantes  doit  permettre  de  savoir s  la  marge  Ivoiro-Ghanéenne  peut  être  considérée 
comme  représentative  de  ce  type  des  marges  transformantes. De nombreuses études 
suggèrent  en  effet  que  sous  les  marges  transformantes  en  général (i) l'amincissement 
crustal  continental à l'approche  de  la  transition  continent-océan  est  plus  progressif,  (ii) la 
croûte  océanique  est  d'épaisseur  "standard",  voire  supérieure à la  normale. La structure 
crustale  des  marges  transformantes  en  général  ne  réfute  donc  pas  dans  tous  les  cas.  les 
échanges  magmatiques à travers  la  transition  continent-océan,  bien  que,  dans  nombre  de 
cas,  l'amincissement  crustal  puisse être lié à une  composante  transtensive  lors de la 
formation  de la marge. I1 est  possible  que  des  conditions  thermiques  différentes,  avec 
notamment  une  accrétion  plus  "chaude"  puisse  engendrer  une  réduction  de  la  viscosité 
suffisante  dans  certains  cas  pour  permettre  le  fluage,  pour  les  durées  impliquées.  Par 
ailleurs, les marges transformantes impliquent, d'une manière générale, une croûte 
continentale  d'épaisseur  "standard'',  comprenant par  conséquent  une  croûte  inférieure 
ductile probablement inexistante sous la marge Ivoiro-Ghanéenne. Là encore, ces 
conditions  devraient  favoriser un éventuel  fluage  vers  l'océan. 
339 
onfronter les rCsultats avec 'la structure crustale de marges 
transformantes actives: 
E'étude de marges actuellement actives devrait permettre de quantifier plus 
pr6cisément les échanges thermiques ii travers la transition  continent-oc&m,  ainsi que la 
quantité de surrection de la bordure continentale  soumise au réchauffement.  Notamment, 
l'existence d'une probable "zone-tampon" entre le domaine océanique chaud et le 
continent doit être vérifiée. Par ailleurs, l'étude de cas actifs devrait permettre de tester 
l'hypothèse d'un découplage entre domaines continental  et  océanique après le passage de 
la dorsde,  et d'aborder les problèmes de compensation isostatique (locale ou régionale) 
en début de stade "marge passive". Enfin, des échantillonages de  la  crocte océanique 
permetbaient de tester l'hypothèse d'une  Bventuelle  contamination crustale oc6anique par 
du matériel  continental. 
Deux exemples peuvent ainsi &tre Ctudiés: d'une part la marge de Cayman, en 
base de laquelle l'accrétion semble particulièrement "froide"; cette marge pourrait  ainsi 
représenter un stade antérieur d'évolution de la  marge  Ivoirienne.  D'autre part, la marge 
de Californie  (Bassin de Guaymas)  carcatérisée  par une accdtion plus  "chaude". 
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